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Zusammenfassung 

In dieser Arbeit werden die Effekte von Wettersystemen auf die Ableitung von Meer- 

eiskonzentrationen mit passiven Mikrowellenradiometern untersucht; denn durch VerÃ¤ndc 

rungen bei Wolken und Wasserdampf kÃ¶nne Fehler bei der Beurteilung kurzzeitiger Varia- 

tionen und klimatologischer Trends der Meereiskonzentration auftreten. Zur Beurteilung 

der Wettereffekte werden die atmosphÃ¤rische Parameter Gesamtwasserdampfgehalt (W) 

und Wolkenwasserweg (LWP) durch Radiosondenaufstiege, aufgenommen 1992 im Pack- 

eisgebiet des Weddellmeeres/Antarktis, gemessen bzw. parametrisiert. Mit Hilfe eines 

Mikrowellenstrahlungstransportmodells und typischen OberflachenemissivitÃ¤te werden 

aus den Radiosondenaufstiegen Helligkeitstemperaturen berechnet, die mit dem NASA- 

Team-Meereisalgorithmus fÃ¼ das SSM/I-Radiometer in Konzentrationen einjÃ¤hrige und 

mehrjahrigen Eises sowie in Gesamteiskonzentration umgerechnet werden. 

Die Ergebnisse der Modellstudie zeigen, daÂ LWP die Gesamteiskonzentration in glei- 

cher GrÃ¶fienordnun wie W scheinbar erhÃ¶ht und zwar abhÃ¤ngi von der Zusammenset- 

zung der Oberflachentypen (offener Ozean sowie Eis mit einjÃ¤hrige bzw. mehrjÃ¤hrige 

Charakteristik sind radiometrisch unterscheidbar) um bis zu 10%. Die Konzentration 

mehrjahrigen Eises wird durch LWP um bis zu 80 % reduziert, wÃ¤hren der W-Effekt mit 

bis zu -6 % deutlich kleiner ist. Der kombinierte Effekt von LWP und W ist kleiner als die 

Summe der beiden einzelnen. Weitere Detailuntersuchungen am HÃ¶henprofi des Wasser- 

dampfes und mit verschiedenen WolkenhÃ¶he und -mÃ¤chtigkeite betonen die Wichtigkeit 

der Verwendung realer Atmospharenmessungen im polaren Meereisgebiet. 

Modellrechnungen fÃ¼ das SMMR-Radiometer werden zum Vergleich mit Angaben von 

Pedersen [I9911 und Maslanik [I9921 durchgefÃ¼hrt Im Meereisalgorithmus fÃ¼ das SSM/I- 

Radiometer treten, hauptsÃ¤chlic bedingt durch stÃ¤rker Wasserdampfeffekte bei den un- 

terschiedlichen Meofrequenzen, doppelt so starke Auswirkungen auf die Gesamteiskonzen- 

tration wie im SMMR-Algorithmus auf. Die Atmosphareneffekte fÃ¼ den Algorithmus des 

zukÃ¼nftige MIMR-Radiometers liegen zwischen denen von SMMR und SSM/I. 

Eiskonzentrationsanderungen fÃ¼ das SSM/I aufgrund unterschiedlicher Oberflaclienemis- 

sivitÃ¤te werden durch verschiedene ,,TiepointsL' des Meereisalgorithmus untersucht. Die 

Ã„nderunge kÃ¶nne nach dieser Studie von gleicher GrÃ¶Benordnun sein wie die at- 

mosphÃ¤rische Effekte von LWP. 

Vergleiche werden zwischen modellierten Atmosphareneffekten und Eiskonzentrations- 

anderungen, abgeleitet mit Daten des SSM/I auf dem DMSP-Satelliten F-1 1, durchgefÃ¼hrt 

Es zeigt sich eine gute rÃ¤umlich und quantitative Ãœbereinstimmun im Bereich frontaler 

Wolkenstrukturen, welche mit IR-Satellitendaten verifiziert werden. 

Es wird eine Methode fÃ¼ die grooraumige Abschatzung der benotigten Parameter LWP 



und W vorgestellt. Mit deren Kenntnis kÃ¶nne die abgeleiteten Eiskonzentrationen um 

die modellierten Effekte korrigiert werden. Um gleichzeitig auftretende reale Eiskonzentra- 

tionsÃ¤nderunge bei Tiefdruckdurchgangen abzuschÃ¤tzen werden Meereiskonzentrationen 

eines dynamisch-thermodynamischen Meereismodells mit tÃ¤gliche Wind- und Tempera- 

turantrieb herangezogen. 



Abstract 

The effects of weather systems on sea-ice concent,ration retrievals using passive mi- 

crowaves are investigated because significant errors in estimating short-time variations 

and climatological concentration trends occur due to clouds and water vapour. For tlie 

assessment of these weather effect.~, the atmospheric parameters integrated water vapour 

content ( W )  and cloud liquid water path ( L W P )  are derived from radiosonde ascent,s mea,- 

sured in the pack-ice area of the Weddell Sea/Antarctica in 1992. Using a microwave radia- 

tive transfer model and typical surface emissivities, briglitness t,emperatures are calcula,ted 

from the radiosonde ascents. The first-year, mult,iyear and total sea-ice concentrations are 

calculated using the NASA team sea,-ice algorithm for the SSM/I radiometer. 

The  results of the model study indicate that the presence of cloud liquid water increases 

estimates of total sea-ice concentration by the same magnitude as the presence of water 

vapour - i.e. up to +10 %, depending on surface type (open ocean, first-year ice, multiyear 

ice). Estimates of the multiyear ice concentration are reduced by up to 80% by cloud 

liquid water w l ~ e r e ~ s  the water-vapour effect. is smaller (up to -6 96). The combined effect 

of LWP and W is less than the algebraic sum of the two. The importance of using realistic 

measurements of atmospheric condit,ions in the polar sea-ice area is investigated in detail 

for different vertical water-vapour profiles and various cloud bases and cloud lieights. 

Model calculations for the SMMR radiometer were made for comparison with previous 

estimates by Pedersen [I9911 and Maslanik [1992]. Changes in total ice concentration due 

t o  water vapour and cloud liquid water predicted by the SSM/I radiometer algorithm a,re 

twice as large as those obtained from the SMMR radiometer algorithm, resulting mainly 

from the larger water-va,pour effect at SSM/I frequencies. Atmospheric effects using the 

future MIMR radiometer sea-ice algorithm will be in bet,ween those from SMMR and 

SSM/I. 

Differences in calculated ice-concentration changes for the SSM/I due to  different set.s of 

algorithm tie-points (surface emissivities) can be of the sa,me order of magnitude as tlie 

atmospheric effect of cloud liquid water. 

Comparisons are made between modelled atmospheric effects and measured sea-ice 

concentration clianges, the latter being derived from data  from the SSM/I radiometer on 

board the DMSP satellite F-11. In areas with large frontal cloud structures, as identified 

using infrared satellite data, the results are in good agreement both geographically and 

quantitatively. 

A method is presented for a large-scale estimation of the necessary parameters LWP 
and W. Using these results the derived sea-ice concentrations can be corrected for the 



modelled atmospheric effects. These are then compared in magnitude to estimates of 

real concentration changes occuring due to the Passage of cyclones, as predicted from a 

dynamic-thermodynamic sea-ice model with daily wind arid temperature forcing. 



1 Einleitung 

D e r  Bedeckungsgrad der polaren Ozeane mit Meereis ist eine der wichtigsten Klimavari- 

ablen, die mit Fernerkundungstechniken im globalen Mafistab beobachtet werden kÃ¶nnen 

PrÃ¤ziser SchÃ¤tzunge der Eisbedeckung werden z.B. benÃ¶tigt um in Klimamodellen die 

Bestimmung des WÃ¤rmeaustausche zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r zu verbessern. Nu- 

merischen Meereismodellen dienen exaktere Werte zur Verifikation und Optimierung. We- 

gen der UnterdrÃ¼ckun des turbulenten Austausches durch die stark isolierenden Wirkung 

von Meereis werden bei Verringerung dessen Konzentration die FlÃ¼ss sensibler und laten- 

ter WÃ¤rm an die AtmosphÃ¤r stark erhÃ¶ht Die Strahlungsbilanz Ã¤nder sich drastisch 

bei VerÃ¤nderun der Eiskonzentration oder der Ausdehnung des Packeisgebietes aufgrund 

der hohen Albedo von Eis bzw. schneebedecktem Eis im Vergleich zum Ozean. ErhÃ¶ht 

Gefrierraten des Eises erhÃ¶he den Salzausstof3, fÃ¼hre zu verstÃ¤rkte Tiefenwasserbil- 

dung und beeinflussen die Schichtung des Ozeans. Meereis hat eine so groÂ§ Bedeutung, 

weil es das Potential hat ,  kleine KlimaÃ¤nderunge durch eine Reihe positiver RÃ¼ckkopp 

lungsmechanismen zu verstÃ¤rke (Kellogg [1975]). Die Identifikation kleiner Konzentra- 

tionsÃ¤nderunge ist auch wichtig bei der Erkennung von langfristigen VariabilitÃ¤te bei 

Eisausdehnung, Konzentration und Eistyp, seien sie natÃ¼rliche oder anthropogener Ur- 

sache. 

Seit dem Start des ESMR-Radiometers im Jahre 1972 gibt es passive Mikrowellenradio- 

meter auf polarumlaufenden Satelliten, die global und mit zunehmender Verbesserung der 

Eichung, der zeitlichen Abdeckung und rÃ¤umliche AuflÃ¶sun erst die Eiskante und die 

Eiskonzentration, dann ab 1978 mit dem SMMR-Radiometer und seinen fÃ¼n Frequenzen 

fÃ¼ beide Polarisationsrichtungen auch Eistypen bestimmbar machten. Seit 1987 ist das 

SSM/I auf bisher drei verschiedenen Satelliten der im Orbit befindliche Radiometertyp. Ab 

der Jahrtausendwende soll, wenn die Finanzierung gesichert ist, das MIMR-Radiometer auf 

europÃ¤ischen amerikanischen bzw. japanischen Satelliten fliegen (ESA [1990]), und neben 

einer deutlich verbesserten AuflÃ¶sun am Boden ein erweitertes Spektrum an Mefifrequen- 

Zen besitzen. Durch die seit zweieinhalb Jahrzehnten nahezu kontinuierlichen Messungen 

ist (entsprechende Genauigkeit der Verfahren vorausgesetzt) die MÃ¶glichkei zur Untersu- 

chung klimatologischer VerÃ¤nderunge von Meereisparametern gegeben. 

Die MikroweUenstrahlung der Erde ist eine komplexe Funktion der Temperatur sowie 

der physikalischen Zusammensetzung und der Eigenschaften der ErdoberflÃ¤che Sie wird 

modifiziert durch Absorption, Emission und Streuung durch die AtmosphÃ¤re und hier 

besonders durch die rÃ¤umlic und zeitlich sehr variablen Wolken- und Wasserdampffelder. 

Die quantitative Bestimmung der fernerkundeten Meereisparameter erfolgt aus den vom 



Satellitenradiometer gemessenen StrahlungsintensitÃ¤te bei diskreten Frequenzen. FÃ¼ d ie  

Bestimmung von Meereiskonzentration und Eistyp aus Satellitendaten sind eine Vielzahl 

von Algorithmen entwickelt worden (Zwally et 01. [1983], Comiso et al. [1984], Cavalieri 

et  al. [1984], Swift et al. [1985], Svendsen et al. [1983]). Meist wird angenommen, daÂ 

sich mehrere OberflÃ¤chentype im Bildelement des Radiometers befinden (offenes Wasser, 

einjÃ¤hriges mehrjÃ¤hrige oder junges Eis). Die Gleichung fÃ¼ den daraus resultierenden 

atmosphÃ¤rische Strahlungstransport wird hÃ¤ufi stark vereinfacht, oder durch Zwangs- 

bedingungen fÃ¼ die einfluhehmenden Parameter begrenzt. Am weitesten verbreitet sind 

die Algorithmen von Con~iso et al. [I9841 (Kap. 2.4) sowie der hier besonders intensiv un- 

tersuchte NASA-Team-Meereisalgorithmus (Cavalieri et 01. [1984]) (Kap. 2.3). Letzterer 

nutzt VerhÃ¤ltniss von StrahlungsintensitÃ¤te als unabhÃ¤ngig Variablen, mit dem Vorteil, 

daÂ zeitliche und rÃ¤umlich Variationen der Eistemperatur nicht gemessen oder geschÃ¤tz 

werden mÃ¼ssen Mit Ausnahme eines Wetterfilters fÃ¼ den Bereich des offenen Ozeans 

wurden AtmosphÃ¤reneffekt im Packeisgebiet bisher als vernachlÃ¤ssigba klein betrachtet,  

so daÂ keine Korrekturen vorgenommen wurden. 

Vergleiche der abgeleiteten EisgrÃ¶Â§ mit Bodenmessungen bzw. weiteren Fernerkun- 

dungsverfahren zeigen, daÂ die Meereiskonzentrationen aus passiven Mikrowellenbeob- 

achtungen verbessert werden mÃ¼ssen insbesondere fÃ¼ das bisher schwerer zugÃ¤nglich 

Meereisgebiet des sÃ¼dliche Ozeans um die Antarktis. Die ÃœberprÃ¼fu des NASA-Team- 

Algorithmus mit Satellitendaten des sichtbaren Spektralbereichs (Steffen und Schweiger 

[199l], Burns.[1993]) oder mit Mikrowellen- und Radarmessungen von Flugzeugen (Ca-  

valieri et al. [1991]) offenbart bei arktischen Situationen eine Unsicherheit von 3-  10 % in  

der Gesamteiskonzentration, und von 10 - 25 % im Anteil mehrjÃ¤hrige Eises. Fehler in 

der Eiskonzentration resultieren zum einen aus Variationen der MeereisemissivitÃ¤ durch 

VerÃ¤nderunge von Temperatur, Salzgehalt und Schneebedeckung. Zum Beispiel wird bei 

einer trockenen Schneedecke &uf dem Eis durch verstÃ¤rkt Volumenstreuung ein schein- 

bar hÃ¶here Pozent,sa.tz Ã¤lt,ere Eises berechnet, und im Sommer bei nassem Schnee mit  

hoher EmissivitÃ¤ sowie Schmelztumpeln ist keine Eisklassifikation mehr mÃ¶glich Zum 

anderen kommen verfÃ¤lscht Eiskonzentrationen durch Fehler bei den vorgegebenen Eck- 

werten (Tiepoints) der sogenannten reinen OberflÃ¤chentype und insbesondere durch eine 

unzureichende Behandlung der AtmosphÃ¤r und deren Variabilit%t zustande. 

Schwerpunktmaflig wird in dieser Arbeit das Meereisgebiet des Weddellmeeres, im sÃ¼dat 

lantischen Sektor der Antarktis gelegen (Abb. 1.1), untersucht. Hier treten im Vergleich 

zum arktischen Meereis einige Besonderheiten auf: Der Jahresabgang der Eisbedeckung 

unterliegt dran~atischen Schwankungen, von 8-10 106 km2 bei Maximalausdel~nung im 

September, bis zum Minimum von 1-2 106 km2 im Februar (Zwally et al. [1983]). Nur 



Abb. 1.1: Geographische Lage des Untersuchungsgebietes des Weddellmeeres sowie in 
der Arbeit verwendeter Bezeichnungen. Die kleinen Kreise markieren die Positionen, a.n 
denen von F.S. Polarstern im Winter 1992 Vertilialsondierungen der AtmosphÃ¤r mit 
Radiosonden (RS) durchgefÃ¼l~r wurden. 

der westliche Teil des Weddellmeeres ist permanent eisbeckt, doch infolge der zyklona- 

len Eiszirkulation und starken sommerlichen Abschnielzprozessen im Randbereich zum 

offenen Ozean ist kaum mehr als zweijÃ¤hrige Eis vorhanden. Der grÃ¶flt Teil des Eises 

des Weddellmeeres ist einjÃ¤hrig Wegen der nicht von Landmassen begrenzten Lage a m  

Rande des S ~ d a t l ~ n t i k s  wird das Meereis des Weddellmeeres stark von Wettersystenlen 

der Westwindzone beeinfluflt. im Nordpolargebiet nur vergleichbar mit GrÃ¶nland oder 

Beringsee. Durchziehende Tiefdruckgebiete nehnien mit einer PeriodizitÃ¤ von 4-7 Tagen 

sogar noch in 1200 km Entfernung zur Eiskante Einflufl &uf das Meereisregime des Wed- 

dellmeeres (Massom [1992]). Die Eiskonzentration ha.ngt ab vom Wind-, dem Temperatur- 

sowie dem kurz- bzw. langwelligen Strahlungsfeld. Durch Tiefdruckgebiete bedingte Stark- 

winde bewirken Divergenzen entlang ihrer Zugbahn und reiflen das Packeisgebiet hoher 

Eiskonzentration auf. Nachfolgend findet Konzvergenz und bei entsprechend niedrigen 

Temperat,uren Zufrieren der entstandenen offenen Wasserflachen statt .  Im Winter, bei 

nur geringer kurzwelliger Einstrahlung, dominieren la,ngwellige Ausstrahlung bzw. die Ge- 

genstrahlung von Wolken die Strahlungsbilanz. Weiterhin beeinflussen die extrem starken 

und persistenten katabatischen Fallwinde vom Kontinent die an die KÃ¼ste der Antarktis 

angrenzenden ~ e e r e i ' s ~ e b i e t e .  wodurch sich offene Wasserflachen bilden kÃ¶nnen Auf den 

so entstandenen Polynyen bildet sich Neueis in Gebieten sonst Ã¤ltere Eises. 



Umgekehrt kÃ¶nne deutliche Erniedrigungen der Eiskonzentration den WÃ¤rmeeintra des 

Ozeans an die AtmosphÃ¤r erhÃ¶he und sowohl die HÃ¤ufigkei der Zyklogenese als auch 

die Lebensdauer von Tiefdruckgebieten beeinflussen (Ackley  [1981]). 

Weitere Wettereffekte, die irn Gegensatz zu realen KonzentrationsÃ¤nderunge nur bei Sa- 

tellitenmessungen von aufierhalb der TroposphÃ¤r auftreten, werden durch Wolken und  

Wasserdampf verursacht, die das Mikrowellenstrahlungsfeld des Meereises modifizieren. 

Die hierfÃ¼ resultierenden Fehler bei SchÃ¤tzunge der Meereiskonzentration mit dem 

NASA-Team-Algorithmus werden bei Cavalieri et al. [I9841 und Cavalieri 119921 beispiel- 

haft abgeschÃ¤tzt Pedersen [1991] sowie Maslanik [I9921 erweitern die Untersuchungen 

mit dem Algorithmus fÃ¼ das SMMR-Radiometer auf Strahlungstransportrechnungen fÃ¼ 

weitere FÃ¤lle 

In dieser Studie wird Mikrowellenstrahlung mit Hilfe eines Strahlungstransportmodells si- 

muliert, woraufhin die daraus abgeleiteten Konzentrationen einjÃ¤hrige und mehrjÃ¤hrige 

Eises sowie die totale Eiskonzentration bei einer Vielzahl von OberflÃ¤chenzusammenset 

Zungen und AtmosphÃ¤renzustÃ¤nd sowohl fÃ¼ den SMMR- als auch fÃ¼ den SSM/I- und 

den zukÃ¼nftige MIMR-Meereisalgorithmus untersucht werden. Der zweite Schritt ist der 

Vergleich mit KonzentrationsÃ¤nderungen die aus gemessenen Satellitendaten des SSM/I- 

Radiometers abgeleitet werden sowie die Korrektur um die Effekte der atmosphÃ¤rische 

Parameter. 

1.1 Ãœberblic Ã¼be diese Arbeit 

In  Kapitel 2 werden die radiometrischen Eigenschaften von Meereis im Mikrowellenspek- 

tralbereich erlÃ¤uter und die beiden wichtigsten Algorithmen zur Ableitung von Meer- 

eiskonzentrationen vorgestellt. Hier werden auch die Satellitenradiometer beschrieben, 

welche die Mefidaten fÃ¼ die Algorithmen liefern, und fÃ¼ deren Spezifikationen die Be- 

rechnungen der AtmosphÃ¤reneffekt in Kapitel 4 durchgefÃ¼hr werden. 

Kapitel 3 enthÃ¤l eine EinfÃ¼hrun in den Mikrowellenstrahlungstransport in der At- 

mosphÃ¤re Das Strahlungstransportmodell fÃ¼ die Berechnung der StrahlungsintensitÃ¤te 

am Oberrand der AtmosphÃ¤r wird erlÃ¤utert und die fÃ¼ diese Berechnungen benÃ¶tigte 

OberflÃ¤chenbedingunge und AtmosphÃ¤renprofil in den Polargebieten werden charakte- 

risiert. 

Der EinfluB der wichtigsten StÃ¶rparamete (Wolken und Wasserdampf) bei der Ableitung 

von Eiskonzentrationen wird anhand von Modellrechnungen detailliert in Kapitel 4 gezeigt. 

Insbesondere wird auf die realistische Behandlung von Wolken und Wasserdampf durch 



Verwendung von Beobachtungen direkt aus dem Meereisgebiet des Weddellmeeres Wert  ge- 

legt, und die durch deren natÃ¼rlich Variationen auftretenden Effekte werden quantifiziert. 

Weiter wird der Betrag der AtmosphÃ¤reneffekt gegenÃ¼be demjenigen durch Ã„nderun 

der OberflÃ¤chenemissivitÃ untersucht. Zum Vergleich mit frÃ¼here SchÃ¤tzunge a u s  der 

Literatur fÃ¼ den AtmosphÃ¤reneffek auf Meereiskonzentrationen werden Rechnungen fÃ¼ 

den SMMR- Algorithmus durchgefÃ¼hrt FÃ¼ den SSM/I-Algorithmus werden Regressions- 

rechnungen fÃ¼ eine stetige Beschreibung der auftretenden KonzentrationsÃ¤nderunge mit 

den atmosphÃ¤rische Parametern durchgefÃ¼hr (numerische Werte im Anhang), um in 

Kapitel 5 per Satellit abgeleitete Konzentrationen korrigieren zu kÃ¶nnen 

FÃ¼ SSM/I-Satellitendaten (Kapitel 5) werden die scheinbaren KonzentrationsÃ¤nderun 

gen anhand von IR-Satellitenmessungen und Beobachtungen vor Ort mit dem Eisbrecher 

F.S. Polarstern identifiziert, gleichzeitig auftretenden Wettersystemen zugeordnet und mit 

den modellierten Ã„nderunge verglichen. Mit Parametrisierungen fÃ¼ Wolkenwasser- und 

Wasserdampfgehalt werden sowohl aktuelle Eissituationen als auch Monatsmittelwerte 

um den AtmosphÃ¤reneffek korrigiert. Abschlieflend werden die bei der Fernerkundung 

im Mikrowellenbereich auftretenden EiskonzentrationsÃ¤nderunge mit denen, die ein nu- 

merisches dynamisch-thermodynamisches Meereismodell bei TiefdruckgebietsdurchgÃ¤nge 

liefert, in Beziehung gesetzt. 





2 Meereiserkennung mit Mikrowellen 

2.1 Eisbildung und Eistypen 

V o n  Meereis spricht man, wenn Eis durch Gefrieren des salzigen Meerwassers entstan- 

den ist. Dies geschieht fÃ¼ eine typische SalinitÃ¤ von 34 psu bei etwa -1.8OC. Anfangs 

bildet sich ein Eisbrei aus EisplÃ¤ttche und -nadeln, der bei schwachem Wind zu einer 

geschlossenen Neueisdecke (Nilas) zuwachsen kann. Bei Wellenbildung kommt es zu Zu- 

sammenstÃ¶fle kleiner verfestigter Eisbereiche und zur Entstehung von Pfannkucheneis, 

fast kreisrunden Scheiben von annÃ¤hern gleicher GrÃ¶Â§ deren RÃ¤nde wulstartig aufge- 

bogen sind. 

Treibeisdecken werden nach Alter und Dicke unterschieden (WMO [1989]). Junges Eis 

ist eine dÃ¼nne nur noch wenig elastische Eisdecke mit einer Dicke von 10-30 cm. Mit 

wachsende MÃ¤chtigkei entsteht mit Dicken zwischen 0.3 und 2 meinjÃ¤hrige Eis (first- 

year ice, FY). Sein Salzgehalt liegt zwischen 16 und 4 psu und es kann eine bis zu 50 cm 

hohe Schneeschicht tragen. Meereis, das mindestens eine Schmelzperiode Ã¼berstande hat,  

wird zwei- und schliefllich mehrjÃ¤hrige Eis (multiyear ice, MY) genannt. Hier kÃ¶nne 

MÃ¤chtigkeite von 2 bis 5 m auftreten, mit Schneeauflagen von Ã¼be einem Meter. Der 

Salzgehalt ist durch Drainage von im Eis eingeschlossener flÃ¼ssige Salzlake auf 4 bis 1 psu 

reduziert. Die entstehenden LuftblÃ¤sche streuen Mikrowellenstrahlung und bewirken bei 

mehrjÃ¤hrige Eis eine mit hÃ¶here Frequenz zunehmende charakteristische Reduzierung 

der Helligkeitstemperaturen (Abb. 2.1). Deutlich radiometrisch unterscheidbar sind die 

drei OberflÃ¤chentype offenes Wasser (open water, OVV), einjÃ¤hrige und mehrjÃ¤hrige Eis. 

Im allgemeinen ist Meereis aber ein komplexes inhomogenes und anisotropes Medium, das 

sich nie in einem physikalischen Gleichgewichtszustand befindet und etliche Zwischenstufen 

zwischen den definierten Eistypen annehmen kann. Zum Beispiel liegt die EmissivitÃ¤ von 

Neueis mit Dicken im Bereich der hier betrachteten WellenlÃ¤nge (1 bis 2 cm) zwischen 

der von Wasser und einjahrigem Eis. Die EmissivitÃ¤ mehrjÃ¤hrige Eises kann je nach 

Alter und der wÃ¤hren der Schmelzperiode einwirkenden Erosionsmechanismen variabel 

sein. Abb. 2.1 zeigt mittlere Meflwerte aus beiden Polargebieten (Eppler et al. [1992]), 

wobei die Standardabweichungen bei MY bis zu Ã¼be 10 %, bei OW etwa 4 % und bei F Y  

etwa 2 % betragen. 

FÃ¼ die Fernerkundung von Meereisparametern im Mikrowellenbereich stehen verschie- 

dene Auswerteverfahren zur VerfÃ¼gung Die meisten Klassifikationen sind fÃ¼ das SMMR- 

Radiometer (Kap. 2.2.1) entwickelt worden, aber fast alle sind auf das hier hauptsÃ¤chlic 

betrachtete SSM/i-Radiometer Ã¼bertragbar Pedersen [ l99l]  gibt einen Ãœberblic Ã¼be die 

Verfahren, von denen die von Cavalieri et al. [I9841 (Kap. 2.3) und Comiso et al. [I9841 
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A b b .  2.1: FrequenzabhÃ¤ngigkei der EmissivitÃ¤te von offenem Wasser (OW, durchge- 
zogene Linien), ei~~jÃ¤hrige Eis (FY, gepunktet) und mehrjÃ¤hrige Eis (MY, gestrichelt) 
aus Messungen in Arktis und Antarktis (siehe Eppler et al. [1992]). GefÃ¼llt Symbole 
markieren vertikale Polarisation, offene Symbole horizontale Polarisation. 

(Kap. 2.4) am weitesten verbreitet sind. Alle Verfahren leiten aus Satellitenmessungen 

entweder die totale Eiskonzentration oder die Anteile von einjÃ¤hrige Eis, mehrjÃ¤hrige 

Eis und offenem Wasser ab. 

2.2 Satellitendaten 

2.2.1 Mikrowellenbereich 

I n  dieser Arbeit werden Mikrowellendaten des auf dem polarumlaufenden Satelliten 

DMSP-F11 (Defense Meteorological Satellite Program) stationierten Radiometer SSM/I 

(Special Sensor Microwave/Imager) (Hollinger et al. [1987], NSIDC [1996]) ausgewertet. 

Seit 1987 waren drei SSM/I-Radiometer im Orbit und haben kontinuierliche Messungen 

gewÃ¤hrleistet Der Satellit umkreist die Erde in 830 km HÃ¶h sonnensynchron mit einer 

Geschwindigkeit von 6.6 km/s und benÃ¶tig 101 Minuten fÅ  ̧ einen Erdumlauf. Die Po- 

largebiete werden mit Ausnahme zweier 2.4' kleiner Sektoren um die Pole bis zu einer 

Breite von 55' tÃ¤glic mindestens einmal vermessen. Der Ã„quatorÃ¼berga erfolgt beim 

sÃ¼dwÃ¤rtig Ãœberquere um etwa 05:OO LST (local solar time), beim nordwÃ¤rtige um 

etwa 17:OO LST. Das SSM/I miÂ§ Strahlung der ErdoberflÃ¤ch bzw. der AtmosphÃ¤r bis 



Tabelle 2.1: Ãœbersich Ã¼be die wichtigsten Eigenschaften der drei satellitengetragenea 
Mikrowellenradiometer Scanning Multichannel Microwave Radiometer (SMMR) ,  Special 
Sensor Microwave/Imager (SSM/I j  und Multifrequency Imaging Microwave Radiometer 
( M I M R j  . 

SMMR SSM/I MIMR 

Satellit Nimbus-7 DMSP-F8. F10, F11 METOP, EOS 
Betriebszeit 1978-1987 seit 1987 ab 2001 
OrbithÃ¶h 955 km 830 - 880 km 705 k m  
Zenitwinkel 50.2' 53.1' 50' 
Abtastbreite 780 km 1394 km 1230 k m  
Antennendurchmesser 0.79 m 0.65 m 1.60 m 

Meflfrequenz Polarisation r&uml. AuflÃ¶sun (km X km) 

6.6 GHz V/H 171 X 157 
6.8 GHz V/H - - 60 X 39 
10.7 GHz V/H 111 X 94 - 38 X 25 
18.0 GHz V/H 68 X 67 - 

18.7 GHz V/H - - 22 X 14 

19.35 GHz V/H - 69 X 43 - 

21.0 GHz V/H 60 X 56 - 

22.235 GHz V - 60 X 40 - 

23.8 GHz V/H - 20 X 13  
36.5 GHz V/H - - 11.6 X 7.5 
37.0 GHz V/H 35 X 34 37 X 28 
85.5 GHz V/H - 15 X 13 - 

90.0 GHz V/H - 4.8 X 3.1 

Frequenzen von 37 GHz mit einem A b t a ~ t ~ b s t a n d  von 25 km, darÃ¼be mit 12.5km. 

Modellrechnungen werden auch fÃ¼ zwei weitere Radiometer, das SMMR und das MIMR, 

durchgefÃ¼hrt Das SMMR (Scanning Multichannel Mzcrowave Radiometer) (Gloersen und 

Barath [1977]) war zwischen 1978 und 1987 auf dem Satelliten Nimbus-7 im Orbit. Es  war 
nur jeden zweiten Tag in Betrieb und hatte eine nur halb so grofle Abtastbreite wie das 

SSM/I. FlughÃ¶he Zenitwinkel und Meflfrequenzen sind leicht unterschiedlich zu denen 

von SSM/I (Tab. 2.1). 

Das MIMR-Radiometer (Multifrequency Imaging Microwave Radiometer) (ESA [1990]) soll 

ab etwa dem Jahre 2001 auf europÃ¤ische METOP- und amerikanischen EOS-Satelliten 



fliegen. Es wird Ã¤hnlich Cha,rakteristiken wie das SSM/I haben, jedoch einen 1 .6m 

groÂ§e Parabolreflektor (gegenÃ¼be 0.65 m bei SSM/I), und zusÃ¤tzlic zwei niederfrequente 

KanÃ¤le geeignet z.B. fÃ¼ die Fernerkundung von Oberflachentemperaturen. Die GrÃ¶fi der 

MeBpixel am Boden wird bestimmt durch FlughÃ¶he Geschwindigkeit und Scangeometrie 

des Satelliten und ist weiterhin umgekehrt proportional zum Antennendurchmesser und 

der Mefifrequenz. Deshalb wird mit dem MIMR bei Ã¤hnliche Frequenzen eine etwa drei- 

mal so hohe Bodena,uflÃ¶sun (EFOV, effective field of view) erzielt werden wie mit SMMR 

oder SSM/I. FÃ¼ Vergleiche der atniospharischen Effekte in Eiskonzentrationsalgorithmen 

bei verschiedenen Satellitenradiometern sind unterschiedliche Mefifrequenzen und Zenit- 

winke1 die wesentlichen Faktoren. Die wichtigsten Eigenschaften der drei Radiometer sind 

als Vergleich in Tab. 2.1 zusammengefaÂ§t 

2.2.2 I n f r a r o t e r  Spekt ra lbere ich  

D i e  Wolkenerkennung wird mit Daten des OLS-Radiometers (Operational Linescan Sy- 

stem), das ebenfalls auf DMSP-Satelliten stationiert ist, und Daten des AVHRR (Advunced 

Very High Resolution Radiometer), welches auf Satelliten der TIROS-N-Serie (Television 

und Infrared Observing Satellite) der NOAA (National Oceanic und Atmospheric Adrnini- 

stration) fliegt, durchgefÃ¼hrt Da wÃ¤hren der Polarnacht keine Daten im sichtbaren Spek- 

tralbereich vorliegen, werden fÃ¼ die Winteruntersuchungen dieser Arbeit (Juni bis August 

1992) nur die InfrarotkanÃ¤l bei 11.5-12.5 pm (AVHRR, Kanal 5) und 10.5-12.6 pm 

(OLS) benutzt. Die Kanale befinden sich im sogenannten infraroten atmosphÃ¤rische 

Fensterbereich zwischen 8 und 13 Fm, wo atmosphÃ¤risch Gase (Wasserdampf (H20),  

Kohlendioxid (CO2) bzw. Ozon (Os)) nur schwach absorbieren. Das AVHRR hat eine 

Abtastbreite von 2 700 km und eine rÃ¤umlich BodenauflÃ¶sun von 1.1 km im Nadir sowie 

4 km am Rande des Abtaststreifens. Das OLS miÂ§ Ã¼be die gesamte Abtastbreite von 

4037 km mit einer AuflÃ¶sun von 0.6 km. FÃ¼ eine Beurteilung des AtmosphÃ¤renzustan 

des in SSM/I-Szenen (Kap. 5) sind keine exakt zeitgleichen Infrarotdaten verfÃ¼gba - der 

zeitliche Abstand betragt aber hÃ¶chsten einige Stunden. 

Be i  diesem am weitesten verbreiteten Satellitenalgorithmus zur Meereisbestimmung wird 

davon ausgegangen, daÂ die drei Oberflachentypen einjÃ¤hrige Eis (first-year ice, FY), 

mehrjÃ¤hrige Eis (multiyear ice, MY) und offenes Wasser (open water, OW) das Strah- 

lungssignal in den polaren Meereisgebieten bestimmen. Daher kann bei einer Frequenz v 

und einem Sateliitenblickwinkel Q die Oberflachenemission (Term 1 in Gl. 3.2) als Summe 



der drei einzelnen Anteile ausgedrÃ¼ck werden: 

CF, CM und CW sind die entsprechenden Konzentrationen der Oberflachentypen, wofÃ¼ 

C F  + CM + CW = 1 gilt. Um die beiden unabhÃ¤ngige Konzentrationen bestimmen zu 

kÃ¶nnen werden Sensoren benÃ¶tigt die bei mindestens zwei Frequenzen oder Polarisationen 

messen. Beim SSM/I wird die Differenz der KanÃ¤l bei 19.35 GHz ( H + V ) ,  d.h. die 

Polarisation bei 19.35 GHz, zur Unterscheidung von offenem Wasser und Eis verwendet 

(vgl. Polarisationen in Abb. 2.1). ZusÃ¤tzlic wird der Gradient der KanÃ¤l bei 37 GHz (V) 

und 19.35 GHz (V) dazu benutzt, um zwischen jungem und altem Eis zu unterscheiden 

(siehe Abb. 2.1). Der NASA-Team-Algorithmus (Cavalieri et al. [1984]) basiert deshalb 

auf zwei unabhÃ¤ngige Variablen, dem PolarisationsverhÃ¤ltni (polarization ratio) P R  und 

dem Gradientverhaltnis (gradient ratio) GR, die folgendermaaen definiert sind: 

Mit Gl. 2.1 fÃ¼ die drei verwendeten Kanale und Einsetzen in P R  und GR kann das 

Gleichungssystem gleichzeitig nach der Konzentration einjÃ¤hrige (CF) bzw. mehrjÃ¤hrige 

Eises (CM) gelÃ¶s werden. Dabei wird davon ausgegangen, daÂ die Atmospharenterme 2 ,  

3 und 4 der Stra.hlungstransportg1eichung 3.2 in den Polargebieten vernachlÃ¤ssig werden 

kÃ¶nnen 

CF  = (fo+ f i P R +  f z G R +  f s P R . G R ) / D  (2.4) 

Die numerischen Koeffizienten f i ,  mi und D sind durch Helligkeitstemperaturen der reinen 

Oberflachentypen (Tiepoints, Kap. 3.3.2) bestimmt (Gloersen und Cavalieri 119861). Die 

totale Eiskonzentration (CT) wird als Summe von CF und CM berechnet. 

In der Antarktis resultiert der radiometrische Unterschied zwischen einjÃ¤hrige und zwei- 

oder mehrjÃ¤hrige Eis nicht hauptsÃ¤chlic aus Volumenstreuung der leeren Soleporen des 

Ã¤ltere Eises, sondern auch aus Volumenstreuung der dort grÃ¶aere SchneehÃ¶h auf dem 

Eis. Deshalb werden in der Antarktis die beiden Eistypen oft neutral als Typ ,,AN und 

Typ ,,B" bezeichnet (Cavalieri 119921). Im westlichen Weddellmeer verbleibt allerdings, 

sonst untypisch fÃ¼ die Antarktis, auch im Sommer Meereis, so daÂ hier der grÃ¶Â§ Teil 

des antarktischen Meereises existiert, der Ã¤lte als ein Jahr ist (Ackley [1981]). ZusÃ¤tzlic 

wirkt sich im westlichen Weddellmeer die mit dem Eisalter zunehmende SchneehÃ¶h fdrei- 



bis viermal so hoch wie im Ã¶stliche Weddellmeer, Eicken et al. [1994]) auf das gemessene 

Strahlungssignal aus. 

Stoffen und Maslanik [I9881 hatten auch die KanÃ¤l bei 37 GHz zur Beurteilung der Po- 

larisation getestet, doch wird mit PR(19 GHz) bessere Ãœbereinstimmun von Eiskon- 

zentrationen mit LANDSAT-Aufnahmen (sichtbarer Spektralbereich) erzielt, und die at- 

mosphÃ¤risch Transparenz ist bei 19 GHz hÃ¶her 

Ãœbe dem eisfreien Ozean kÃ¶nne durch Wettereffekte (Wolken, Wasserdampf, Regen, 

Wind) scheinbare Eiskonzentrationen mit dem NASA-Team-Algorithmus berechnet wer- 

den. Deshalb wurden Abschneidewerte bei GR zur Separation von offenem Ozean und 

Meereis eingefÃ¼hrt Dieses Verfahren, Wetterfilter genannt, setzt beim SMMR-Radiometer 

scheinbare Eiskonzentrationen bei GR > 0.08 auf 0 % (Gloersen und Cavalieri [1986]). FÃ¼ 

SSM/I-Messungen wird zusÃ¤tzlic zu GR von 0.05 (Cavalieri et al. [1991]) ein Grenzwert 

von 0.045 fÃ¼ GR22vl19v benutzt (Cavalieri et al. [1995]), der Wasserdampfeffekte bei 

19.35 GHz besser ausschlieflt (vgl. S. 39f. und Abb. 4.3). 

Da Helligkeitstemperaturen im Mikrowellenbereich proportional zur physikalischen Tem- 

peratur der emittierenden OberflÃ¤ch sind, kÃ¶nne Unterschiede in der OberflÃ¤chentem 

peratur bei den meisten Meereisalgorithmen signifikante Fehler bei den Konzentrationen 

verursachen. Durch Einsatz von Quozienten der Helligkeitstemperatur bei PR und GR 
kann die Empfindlichkeit des NASA-Team-Algorithmus fÃ¼ Variationen der physikalischen 

OberflÃ¤chentemperatu auf 1 % pro 10K stark reduziert werden (Cavalieri et al. [1984]. 

VÃ¶lli ist die TemperaturabhÃ¤ngigkei nicht zu beseitigen, da  alle SatellitenkanÃ¤l unter- 

schiedliche radiometrische AuflÃ¶sunge am Boden haben (siehe Tab. 2.1), und weiterhin 

die Strahlung bei unterschiedlichen optischen Dicken der einzelnen Frequenzen aus nicht 

exakt derselben Meereisschicht gemessen wird (Stoffen et al. [1992]). 

Anstelle der SSM/I-KanÃ¤l bei 19.35 GHz wurde mit dem SMMR-Radiometer Strahlung 

bei 18 GHz gemessen und neben dem 37 GHz-Kanal fÃ¼ den Meereisalgorithmus verwen- 

det. Beim zukÃ¼nftige MIMR-Radiometer sind dafÃ¼ Frequenzen von 18.7 und 36.5 GHz 

vorgesehen. 

2.4 Comiso- Algorithmus 

E i n  weiterer Meereisalgorithmus, der neben dem NASA-Team-Algorithmus vom Natio- 

nal Snow und Ice Data Center (NSIDC) auf CD-ROM verbreitet wird, ist der Comiso- 

Algorithmus (Comiso et al. [1984], Comiso [1986]). Er basiert auf der Bestimmung von 

Clustern definierter radiometrischer Eigenschaften im Parameterraum der Helligkeitstem- 

peraturen bzw. EmissivitÃ¤ten Eiskonzentration und Eistyp werden als lineare Interpola- 

tion aus dem Dreieck der drei reinen OberflÃ¤chentype (z.B. FY, MY und OW) abgeleitet. 



Wahrend sich bei hohen Eiskonzentrationen in der zentralen Arktis die KanÃ¤l TB(37V) 

und TB(%%) am geeignetsten erwiesen haben, wird fÃ¼ zeitlich variable Gebiete meist 

niedrigerer Konzentrationen in Arktis und Antarktis die Kanalkombination TB(3i"V) und 

TW19V) verwendet, womit eine Ãœberlappun von Datenpunkten offenen Wassers und de- 

nen niedriger Eiskonzentration vermieden wird (Comiso und Sullivan [1986]). Ebenfalls 

kÃ¶nne so Mefiwerte entlang der Geraden von 100 % Eisbedeckung von denen niedrigerer 

Konzentration besser unterschieden werden. 

Die Gesamtkonzentration C T  erhÃ¤l man aus dem einfachen VerhÃ¤ltni der Langen zwi- 

schen Mefiwert und dem Eckpunkt fÃ¼ offenes Wasser (OW-Tiepoint) einerseits, und dem 

Wert auf der Linie fÃ¼ 100 % Eis (TBi) und wiederum dem OW-Tiepoint andererseits (vgl. 

Abb. 12 in Comiso [1986]): 

Analog wird der Anteil mehrjahrigen Eises FMy erhalten: 

Die Schnittpunkte TB,I und TAJ werden aus den Helligkeitstemperaturen der Eckwerte 

bei OW, FY und MY (Tab. 3.2) sowie den Mefiwerten TB(37V) und Tg(19V) berechnet. 

Schliefilich ist die Konzentration mehrjahrigen Eises CM = FIwY C T  und die des einjÃ¤hri 

gen Eises C F  = C T  - CM. 

Ã„hnlic wie beim GÂ§-Filte des NASA-Team-Algorithmus wird beim Comiso-Algorithmus 

eine Gerade definiert (fÃ¼ die SÃ¼dhemisphÃ¤ mit Steigung 0.8 und Achsenabschnitt 21.5 

(NSIDC [1996])), die zum Ausschlufl von Wettereffekten Ã¼be offenem Ozean dient. Beim 

SSM/I mit seiner grÃ¶flere Wasserdampfempfindlichkeit wird ein zusÃ¤tzliche Ausschlufl- 

kriterium fÃ¼ 14K in der Differenz zwischen TB(22V) und TB(19V) angewandt. Aus 

theoretischen Ãœberlegunge und Modellrechnungen wird fÃ¼ den Comiso-Algorithmus un- 

ter gÃ¼nstige Bedingungen (keine SchmelztÃ¼nipel neues oder nasses Eis vorhanden) ein 

Fehler von 5 % in C T  bei hohen Konzentrationen, und von 10 % im jahreszeitlich variablen 

Eisbereich angegeben. 





3 Strahlungstransport in der Atmosphare 

D i e  Strahlungstransporttheorie ist die physikalische Vorschrift, welche die geophysikali- 

schen Parameter in StrahlungsintensitÃ¤te umsetzt. In dieser Arbeit werden Strahlungs- 

transportrechnungen im Mikrowellenbereich durchgefÃ¼hr (Frequenz 1 bis 300 GHz, Wel- 

lenlÃ¤,ng 30 cm bis 1 mni). Nach einer allgemeinen t,heoretischen EinfÃ¼hrun werden das 

Strahlungstransportmodell und die dafÃ¼ benutzt,en Eingabepara,meter Ã¼be Ozean und 

Meereis beschrieben. Es folgt eine ausfÃ¼hrlich Charakterisierung der fÃ¼ die Rechnungen 

verwendeten AtmosphÃ¤re des Weddellmeerdaten~~tzes. 

3.1 Grundlagen, OberflÃ¤chenemissio 

Al le  KÃ¶rpe senden nach den, Planck'schen Gesetz Strahlung gern&Â ihrer absoluten 

Temperatur aus. Im Mikrowellenspekt,ralbereich kann die spektrale Strahldichte eines 

Emitters direkt proportional zur Temperat,ur des KÃ¶rper gesetzt werden (Rayleigh-Jeans- 

Approximation) und wird als Helligkeitsteniperatur Tg(v) (engl.: brightness temperature) 

ausgedrÃ¼ckt Die Helligkeitstemperatur (Einheit: Kelvin) reprÃ¤sentier bei einer Frequenz 

U den Strahlungseinfall auf die Antenne eines Radiometers in Richtung des Ha,uptstrahls. 

Nichtschwarzen KÃ¶rpern die nur einen Teil der SchwarzkÃ¶rperstrahlun emittieren, wird 

ein spektrales EmissionsvermÃ¶ge E,,, mit 0 < C, ,  < 1, zugeordnet, welches das VerhÃ¤ltni 

aus abgestrahlter Strahldichte und Strahldichte eines SchwarzkÃ¶rper gleicher Temperatur 

T beschreibt. 

Tg(v) = C , ,  Â ¥  (3.1) 

Man spricht von solchen GraukÃ¶rper als Strahlern mit einer niedrigeren Helligkeitstempe- 

ratur als ihrer physikalischen Temperatur. Die Emissivittit der OzeanoberflÃ¤ch ist neben 

der Frequenz v abhÃ¤ngi vom Zenitwinkel 0, vertikaler (V) oder horizontaler (H) Polari- 

sation sowie Temperatur und Salzgehalt des Wassers (Ulaby et al. [1986]). Der EinfluÂ 

des Bodenwindes V 0  macht sich Ã¼be RauhigkeitserhÃ¶hun und ansteigende Schaumkon- 

zentration bemerkbar (hiodberg et al. [1971]). Bei Meereis ist das Alter entscheidend, 

wobei sich bei zwei- oder mehrjÃ¤hrige Eis durch Drainage von Salzlake Luf tbhchen  bil- 

den und insbesondere bei hÃ¶here Frequenzen die EmissivitÃ¤ durch Streuung erniedrigen. 

Eine auf dem Meereis aufliegende trockene Schneedecke kann durch Streuung ebenfalls wie 

Eis niedrigerer EmissivitÃ¤ erniedrigte Heliigkeitstemperaturen bewirken (Garrity [1993]). 

FÃ¼ feuchte Schneeschichten wird die EmissivitÃ¤ stark erhÃ¶ht 

Satellitenradiometer messen von auÂ§erhal der AtmosphÃ¤r elektromaanetische Signale 

der ErdoberflÃ¤che der zwischen Erde und Satelliten liegenden Atmosphare sowie von Quel- 



len auÂ§erhal der Erde. Durch Wechselwirkung zwischen Strahlung und Materie erhÃ¤l 

das Signal eine Charakteristik, die auf den Zustand der ErdoberflÃ¤ch bzw. die Zusam- 

mensetzung der AtmosphÃ¤r schlieÂ§e lÃ¤Â§ FÃ¼ eine Frequenz v und einen Zenitwinkel 

0 des Radiometers schreibt sich im Mikrowellenbereich die Strahlungstransportgleichung 

mit Hilfe der Helligkeitstemperatur in folgender Form: 

mit e^g = spektrales EmissionsvermÃ¶ge der OberflÃ¤ch 

T, = Temperatur der OberflÃ¤ch 
= e - ~ - s e c 8  : TransmissivitÃ¤ der gesamten AtmosphÃ¤r 
00 

T" = J ~ " ( 2 ' )  dz' : optische Dicke der gesamten AtmosphÃ¤r 
0 

K" = Volumena~bsorptionskoeffizient 

z = geometrische HÃ¶h 
00 

Tf,^  = sec 0 J ~ " ( 2 )  . T(z)  e-^'@) dz 
0 

: Helligkeitstemperatur der aufwÃ¤rt emittierten Strahlung 

(1 - ~ " 0 )  = : spektrales ReflexionsvermÃ¶ge 
W 

Tbc = sec 8 J ~ ( z )  . T(z)  e-@-^ dz 
0 

: Helligkeitstemperatur der abwÃ¤rt emittierten Strahlung 

Text = HelligkeitstemperÃ¤tu der extraterrestrischen Strahlung 

Der erste Term in Gl. 3.2 beschreibt die von der ErdoberflÃ¤ch emittierte Strahlung, ab- 

geschwÃ¤ch durch die zwischen Erdboden und Satellitenradiometer liegende AtmosphÃ¤re 

der zweite Term die von atmosphÃ¤rische Emittern nach oben emittierte Strahlung. Term 

drei beinhaltet die von der AtmosphÃ¤r emittierte Strahlung, die nach Reflexion an der 

ErdoberflÃ¤ch am Satelliten gemessen wird. Term vier ist der Anteil von Strahlung ex- 

traterrestrischer Quellen (kosmische Rest- oder Hintergrundstrahlung), der an der Erd- 

oberflÃ¤ch reflektiert und nicht von der AtmosphÃ¤r absorbiert wird. Eine schematische 

Darstellung der vier Terme von Strahlungstransportgleichung 3.2 zeigt Abb. 3.1.  

Alle vier Terme auf der rechten Seite von Gl. 3.2 sind abhÃ¤ngi von der atmosphÃ¤rische 

TransmissivitÃ¤t FÃ¼ Meereis mit seiner hohen EmissivitÃ¤ produziert Term 1 das stÃ¤rkst 

Signal am Satelliten. Bei geringeren Eiskonzentrationen bis hin zu offenem Ozean bewirkt 

eine niedrigere EmissivitÃ¤t daÂ die direkte bzw. reflektierte Strahlung von Term 2 und 3 



Helligkeitstemperatur 
am Satellitenradiometer 

Abb. 3.1: Schematische Darstellung der 
Strahlungsanteile in der AtmosphÃ¤r bei 
Messungen mit Satellitenradiometern. 
Die Numerierung der vier Terme ent- 

zunehmende Bedeutung gewinnt. Der letzte Term macht etwa 1 % der gesamten Hellig- 

keitstemperatur aus und wird meist mit konstanten 2.7 K ersetzt (Swift [1980]) oder auch 

MeereisIOzean-OberflÃ¤ch 

ganz vernachlÃ¤ssigt 

spricht der Bezeichnung in Strahlungs- 

Viele natÃ¼rlich OberflÃ¤chen die im Ã¼bliche optischen Sinne als rauh gelten, sind im Mi- 

transportgleichung 3.2. 

krowellenbereich, und dort besonders bei niedrigen Frequenzen (d.h., grofien WellenlÃ¤ngen 

als glatt zu bezeichnen. Die Reflektionskoeffizienten T; fÃ¼ spiegelnde Reflektion a n  einer 

WasseroberflÃ¤ch kÃ¶nne in AbhÃ¤ngigkei von Polarisation (J' = V oder H), dem Zenit- 

winke1 6 und der komplexen DielektrizitÃ¤tszah er nach den Fresnel'schen Gleichungen 

berechnet werden: 

cos 0 - J- 
= cos 6 + J-- 

Bei Reflektion an der OberflÃ¤,ch tritt  Strahlung vertikaler Polarisation auf, bei der der 

elektrische Feldvektor parallel zur Einfallsebene ausgerichtet ist, und Strahlung horizon- 

taler Polarisation, wo der elektrische Feldvektor~senfcrecht zur Einfallsebene (parallel zur 

OberflÃ¤che schwingt. Die Strahlung wird aufgrund der Emissionsschwierigkeiten paral- 

lel zur Einfallsebene schwingender elektromagnetischer Dipole teilweise polarisiert. Die 

EmissivitÃ¤ ( ~ ~ ( 0 )  = 1 - rj(0)) ist bei senkrechtem Strahlungseinfall (6 = 0') unabhÃ¤ngi 

von der Polarisationsrichtung. Bei horizontaler Polarisation nimmt sie kontinuierlich mit 

dem Zenitwinkel ab, wÃ¤hren sie bei vertikaler Polarisation in AbhÃ¤ngigkei von der Di- 

elektrizitÃ¤tszah e,. bis zu einem Maximalwert beim Brewster-Winkel OB = arctan (6) 
ansteigt und erst darÃ¼be steil abfÃ¤ll (z.B. Swift [1980], Ulaby et al. [1986]). 



Der WindeinfluB ist bei horizontal polarisierter Strahlung grÃ¶Be als bei vertikal po-  

larisierter, bei der zudem fÃ¼ Einfallswinkel @ z 5 0 '  keine WindabhÃ¤ngigkei auftritt 

(Maul [1985]). Dieser Effekt wird beim Zenitwinkel des konischen Radiometerscans 

berÃ¼cksichtig (50.2' bei SMMR und 53.1' bei SSM/I), wodurch man bei vertikaler Pola- 

risation nahezu windunabhÃ¤ngig KanÃ¤l erhÃ¤lt 

Aufgrund niedrigerer ImaginÃ¤rteil der komplexen DielektrizitÃ¤tszah bei Meereis (Salz- 

wasser: e " ' ~  30 bei 19 GHz, einjÃ¤hrige Eis: = 0.6, mehrjÃ¤hrige Eis: = 0.05), und daher 

grÃ¶Bere Eindringtiefen S-p von Mikrowellenstrahlung l /d1) ,  gewinnt ein zusÃ¤tzliche 

inkohÃ¤rente Streuterm fÃ¼ die Bestimmung der EmissivitÃ¤ zunehmende Bedeutung (Hal-  

likainen und Winebrenner [1992]): 

Dabei sind T,  ( j  = V  oder H) die komplexen Fresnel'schen Reflektionskoeffizienten bei be- 

obachtetem Zenitwinkel Qi und Azimutwinkel sowie und die inkohÃ¤rente bi- 

statischen Streukoeffizienten fÃ¼ Streuung aus Einfallsrichtung (0;, 4,) in Streurichtung (0, 
4 ) .  Bei schwacher inkohÃ¤rente Streuung bestimmt der Reflektionskoeffizient, und damit 

die DielektrizitÃ¤tszah der OberflÃ¤che die EmissivitÃ¤t FÃ¼ zunehmende Streuung werden 

EmissivitÃ¤ und die resultierenden Helligkeitstemperaturen typischerweise erniedrigt und 

Ã¼be den inkohÃ¤rente Anteil der Kreuzpolarisationsterme depolarisieit (vgl. Abb. 2.1 und 

Tab. 3.2). 

3.1.1 Absorp t ions-  u n d  S t r e u v e r h a l t e n  a t m o s p h Ã ¤ r i s c h e  Bes tandte i le  

D i e  wichtigsten Absorptions- und Emissionsquellen im Mikrowellenbereich sind bei klarer 

AtmosphÃ¤r Sauerstoff (02) und Wasserdampf (HaO). Absorptionseffekte durch Spuren- 

gase und Aerosole kÃ¶nne gegenÃ¼be den H a ~ p t ~ b s o r b e r n  vernachlÃ¤ssig werden. Die 

Gasabsorption ist frequenzabhÃ¤ngi und wird durch die molekulare Struktur der Gase 

bestimmt. Gase absorbieren Strahlung in Linien und Banden, wobei letztere sich aus ei- 

ner Vielzahl von Absorptionslinien zusammensetzen. Die Linienstruktur ergibt sich, da  

Gase nur bei diskreten EnergiezustÃ¤nde durch Ã„nderun ihres Rotations- oder Schwin- 

gungsverhaltens absorbieren oder emittieren. Die Spektraiiage einer Absorptionsiinie ist 

daher charakteristisch fÃ¼ ein Gas. Wasserdampf besitzt eine schwache Rotationslinie bei 

22.235 GHz (Abb. 3.2), eine sehr starke bei 183.31 GHz und eine im Grenzbereich zum 
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Abb. 3.2: A bsorptionsspektrum von Sauerstoff, bei zusÃ¤tzlic 10.4 kg/m2 Wasserdampf 
sowie weiteren 0.290 kg/m2 Woikenwasser in der AtmosphÃ¤rensÃ¤ui Die atmosphÃ¤rische 
Daten stammen aus einen? Radiosondenaufstieg von F.S. Polarstern, gestartet am 25.7.92, 
10:37 GMT in1 nordwestlichen Weddell~neer, wofÃ¼ die optische Dicke mit dem Strahlungs- 
tra~~~.sportmodell  (Kap. 3.2) berechnet wurde. Die Pfeile markieren die Meflfrequenzen des 
SSM/I-Radiometers. 

Infrarot bei 323 GHz; Sauerstoff eine Reihe von Linien (Absorptionsbande) zwischen 50 

und 70 GHz und eine bei 118.75 GHz. Spektralbereiche hoher optischer Dicke heben sich 

deutlich von denen der Fensterbereiche mit optischen Dicken von 0.01 bis 0.1 a b  (Abb. 

3.2). Bei den niedrigen optischen Dicken der AtmosphÃ¤r (bzw. hohen TransmissivitÃ¤ten 

insbesondere unter 50 GHz) kÃ¶nne Informationen aus allen Atmospharenschichten sowie 

der ErdoberflÃ¤ch per Satellit gemessen werden. Es ist aber auch erkennbar, daÂ durch 

Wasseidampf und Wolken die optische Dicke der Atmosphare in den Fensterbereichen 

merklich erhÃ¶h wird, wodurch Fehler z.B. bei der Meereisferncrkundung entstehen. 

Weit,ere wichtige Absorber sind das FlÃ¼ssigwasse in Wolken sowie Regen. Der Absorp- 

tionskoeffizient von Eiswolken ist 2-3 GrÃ¶fienordnunge kleiner als der von Wasserwolken 

(Grody [1976], Ulaby et al. [1986]), wodurch erstere fÃ¼ Mikrowellen nahezu unsichtbar 

werden. Der Absorptionskoeffizie~~t von Wasserwolken k.a vergrÃ¶fier sich mit steigendem 

Fliissigwassergehalt der Wolke und nimmt, entgegengesetzt zu Eiswolken, bei Erniedri- 

gung der Wolkent,emperat,ur von 20Â° auf -20Â° um einen Faktor 3 zu (Wilheit und 

Chang [1980]). Durch einen Vergleich der Strahldichten im Bereich von Absorptionsli- 

nien zu denen aus Bereichen hÃ¶here TransmissivitÃ¤ (Abb. 3.2) kann auf den Gehalt 

at~mospharischer Bestandteile geschlossen werden. So wird der Wolkenwassergehalt durch 



Stahldichtemessungen bei 22 und 37 GHz, der Wasserdampfgehalt durch Messungen bei 

19, 22 und 37 GHz bestimmt (z.B. Wilheit und Chang [1980], Prabhakara et al. [1983], 

Takeda und Liu [1987], SchlÃ¼sse und Emery [1990], Karstens et al. [1994]). 

Entscheidend fÃ¼ Streuung in der AtmosphÃ¤r ist das VerhÃ¤ltni von PartikelgrÃ¶B zu Fre- 

quenz. Bei Frequenzen unter 40 GHz nimmt der Anteil der Streuung an der Extinktion fÃ¼ 

Partikelgrofien kleiner als 100 ,um (Ulaby et al. [1986]) verschwindend kleine Werte an, so 

da,Â die Rayleigh-Approximation des Absorptionskoeffizienten benutzt werden kann. F Ã ¼  

typische WolkentrÃ¶pfchenradie von 1-15 ,um (Rogers und Yau [1989]) und die Frequenzen 

des SSM/I-Radiometers kann Streuung also vernachlÃ¤ssig werden. Bei Regen (typische 

TrÃ¶pfchenradie 0.5 - 5 mm) wird die Helligkeitstemperatur am Satelliten, insbesondere 

bei hÃ¶here Frequenzen, durch Streuung erniedrigt. 

3.2 Strahlungstransportmodell 

Z u m  Vergleich mit Satellitenmessungen werden Helligkeitstemperaturen am Oberrand 

der AtmosphÃ¤r mittels eines StrahlungstransportmodeUes fÃ¼ den Mikrowellenbereich si- 

muliert. Das Modell berechnet die Verteilung der StrahlungsintensitÃ¤ an der Position 

des Radiometers in AbhÃ¤ngigkei von Frequenz, Zenitwinkel und Polarisation fÃ¼ belie- 

bige vertikale Verteilungen der atmosphÃ¤rische Parameter in planparallenen und hori- 

zontal homogenen Schichten. AusfÃ¼hrlich Beschreibungen des Modells finden sich bei 

Simmer [1992], Simmer [I9941 und Karstens et al. [1994]. Die vollstÃ¤ndig Strahlungs- 

transportgleichung (Gl. 3.2) wird mittels einer iterativen Methode gelÃ¶st welche Mehr- 

fachstreuung als Folge nacheinander ablaufender Einfachstreuungen beschreibt (successive 

order of scattering, z.B. Weinman und Guetter [1977]). Die Voraussetzung dafÃ¼r nÃ¤mlic 

daÂ in jeder gewÃ¤hlte Schicht hÃ¶chsten ein StreuprozeB stattfindet, ist bei den gerin- 

gen optischen Dicken im Mikrowellenbereich gegeben. Die Absorptionskoeffizienten von 

Wasserdampf und molekularem Sauerstoff werden nach Liebe und Layton [I9871 berech- 

net. Absorptions- und Streukoeffizienten von Wolken werden nach der Mie-Theorie mit 

Formulierungen von Deirmendjian [I9691 bestimmt. 

Satellitenblickwinkel, Polarisation und Frequenz zwischen 1 und 1000 GHz der mit dem 

Modell zu berechnenden Strahlung sind frei wÃ¤hlba oder auch auf fest vorgegebene 

Frequenzen von Satellitenradiometern einstellbar. FÃ¼ Temperatur- und Feuchtepro- 

file kÃ¶nne sowohl gemessene Radiosondenaufstiege (Kap. 3.3.1) als auch Standardat- 

mosphÃ¤ren kÃ¼nstlich Profile oder Kombinationen davon verwendet werden. Die ra- 

diometrischen Eigenschaften von offenem Ozean sowie verschiedener Eistypen als untere 

Randbedingung des Modells werden in Kap. 3.3.2 beschrieben. 



3.3 Eingabeparameter fÃ¼ das Modell 

3.3.1 AtmosphÃ¤r 

A l s  Eingabeparameter fÃ¼ die Strahlungstransportrechnungen werden 155 Radiosonden- 

aufstiege von Bord des deutschen Forschungseisbrechers Polarstern benutzt. Die Radio- 

sondendaten wurden im Weddellsektor der Antarktis (60Â° bis 10'0) wÃ¤hren der Winter 

Weddell Gyre Study (VVWGS) zwischen Juni und August 1992 aufgenommen (s. Abb. 1.1). 

Sowohl im Eisrandbereich als auch im inneren Packeis reprÃ¤sentiere sie die ganze Varia- 

bilitÃ¤ winterlicher AtmosphÃ¤renzustÃ¤nd Um mÃ¶glichs die gesamte Feuchte (> 99 %) 
der polaren AtmosphÃ¤r zu beschreiben, werden nur Aufstiege mit einer erreichten Gip- 

felhÃ¶h von mindestens 7 000 m (entsprechend einem Druck von etwa 350 hPa) verwendet. 

Aus einer durchschnittlichen GipfelhÃ¶h des gesamten Datensatzes von 13 200 m und einer 
mittleren Meflwertanzahl von 330 pro Aufstieg resultiert eine mittlere VertikalauflÃ¶sun 

von etwa 40 m. Um fÃ¼ unterschiedlich hohe GipfelhÃ¶he die Sauerstoffabsorption der 

hÃ¶here AtmosphÃ¤r zu berÃ¼cksichtige (Sauerstoff hat eine SkalenhÃ¶h von 7.7 km, Was- 

serdampf von nur etwa 2 km), werden einheitlich alle Aufstiege bis zur HÃ¶h von 70 km 

mit polaren Standardtemperaturen ergÃ¤nzt 

Im Gegensatz zur fast konstanten Sauerstoffabsorption sind die rÃ¤umlic und zeitlich stark 

variablen atmosphÃ¤rische Bestandteile Wasserdampf und Wolkenwasser fÃ¼ die Strah- 

lungsÃ¼bertragun von entscheidender Bedeutung. Der vertikal integrierte Gesamtwasser- 

dampfgehalt (W) der AtmosphÃ¤r ist gegeben durch: 

mit g = Schwerebeschleunigung [m/s2] 

po = Bodenluftdruck [Pa] 

q = 0.622 e / ( p  - 0.378 e) : spezifische Feuchte [ l ] ,  [I000 . g/kg] 

e = Dampfdruck [Pa] 

pÃ = Wasserdampfdichte (absolute Feuchte) [g/m3] 

Die spezifische Feuchte beschreibt das MassenverhÃ¤ltni von Wasserdampf zu feuchter Luft 

(trockener Luft plus Wasserdampf) und nimmt in polaren Meereisgebieten typische Boden- 

werte zwischen 1 und 4 g/kg an (Serreze et al. [1995]). Zeitlich oder rÃ¤umlic gemittelte 

Profile zeigen eine meist exponentielle Abnahme mit der HÃ¶he Die Wasserdampfdichte 

pw umfaflt im Weddellmeer-Datensatz Bodenwerte zwischen 0.2 und Ã¼be 5.0 g/m3. 



Der Gesamtwasserdampfgehalt der hier verwendeten. AtmosphÃ¤re variiert zwischen 0.6 

und 14.4 kg/m2. Er  spiegelt zum einen periodisch wiederkehrende synoptische Situationen 

mit starker ZyklonenaktivitÃ¤ wider. wobei warme und feuchte Luft Ã¼be den Eisrandbe- 

reich bis ins zentrale Weddellmeer advehiert wird (vgl. Abb. 3.3). Ã„hnlich Beobachtunge~l 

macht Andreas [1985], der den WÃ¤rme und Feuchtetransport von Luftmassen beschreibt, 

die bei nÃ¶rdliche Windkomponente auch in 600 km Entfernung von der Weddell-Riskante 

ihren ozeanischen Charakter klar erkennen lassen. Nach Schwerdtfeger [I9841 kann ma- 

ritime Polarluft sogar noch in hÃ¶chste Breiten und 2000 km Entfernung zum eisfreien 

Ozean identifiziert werden. Die sehr niedrigen Werte von W treten bei kalten antizy- 

klonalen Wetterlagen nahe des antarktischen Kontinents auf. Der Mittelwert des hier 

benutzten Datensatzes von 3.9 kg/m2 ist vergleichbar mit klimatologischen Berechnun- 

gen aus mehr als 30 000 Radiosondenaufstiegen Ã¼be der gesamten Arktis (Serreze et al. 

[1995]). Der mittlere Gesamtwasserdampfgelialt zwischen 60' und 65's im Weddellmeer 

(48 FÃ¤lle von 5.9 kg/m2 ist vergleichbar mit Winterwerten Ã¼be Meereis im GrÃ¶nlandsee 

Sektor (E 5 kg/m2). Es kann also angenommen werden, daÂ der hier benutzte Datensatz 

reprÃ¤sentati auch auf arktische Situationen im Einflufibereich von Zyklonen Ã¼bertragba 

ist. Die HÃ¤ufigkeitsverteilun von W im Weddellmeer-Datensatz (Abb. 3.3) ist im linken 
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Abb. 3.3: Zeitserie des aus Radiosonden von F.S. Polarstern (vgl. Abb. 1 . l )  berechne- 
ten Gesan~twasserdam~f~ehal tes  W (schwarz) sowie des Wollienwasserweges LWP {grau) 
~vÃ¤llren WWGS '92 {Julianischer Tag 163 11.6.92 und 216 & 3.8.92). 
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Abb. 3.4: HÃ¤ufigkeitsverteilun und Mittelwert von Gesamtwasserdampfgehalt W (linker 
Teil) und Wolkenwasserweg LWP (rechter Teil) des Weddellmeer-Radiosondendatensatzes 
von F.S. Polarstern (vgl. Abb. 3.3). 

Teil von Abb. 3.4 dargestellt, wobei oberhalb des Modalwertes von etwa 3 kg/m2 keine 

unbewÃ¶lkte FÃ¤ll mehr auftreten. 

Da Radiosondenmessungen keine direkten Informationen Ã¼be den Wolkenwassergehalt 

enthalten, wird das Wolkenwasserprofil aus den Profilen von Temperatur und relativer 

Feuchtigkeit nach einer Methode von Karstens et al. [I9941 parametrisiert. Ab einem 

Grenzwert der relativen Feuchte (hier 80 %; Kondensation kann bei Vorhandensein hygro- 

skopischer Kondensationskerne bereits deutlich unter 100 % einsetzen (z.B. Wegener und 

Wegener [1935])) wird eine Schicht als bewÃ¶lk angenommen und der adiabatische FlÃ¼ssig 

wassergehalt (LWC= liquid water content) nach Gl. 3.7 ermittelt. Dieser wÃ¼rd beim 

pseudoadiabatischen Aufsteigen eines Luftpakets, d.h. bei Ausfallen sÃ¤mtliche Wassers 

bei der Kondensation, entstehen. Der FlÃ¼ssigwassergehal ist durch die Menge konden- 

sierten Wassers gegeben, um den die spezifische SÃ¤ttigungsfeucht oberhalb der Konden- 

sationsniveaus abnimmt ( Wei et al. [1989]). Mit Hilfe des 1. Hauptsatzes der WÃ¤rmelehr 

erhÃ¤l man: 

mit ZQ = HÃ¶h der Wolkenuntergrenze (Kondensationsniveau) [m] 

h = Niveau innerhalb einer Wolke [m] 

p(z) = Dichte der Luft [kg/m3] 



cp  = spezifische WÃ¤rmekapazitÃ bei konstantem Druck [kJ/(kg-K)] 

C = 2501 - 2.372 i9 : spezifische VerdampfungswÃ¤rm [kJ/kg] 

i9 = Temperatur ['C] 

Fd = : trockenadiabatischer Temperaturgradient [K/m] 
C~ 

I', = - d-1- : feuchtadiabatischer Temperaturgradient [K/m] 

Durch Einmischung ungesÃ¤ttigte Luft in die Wolke (Entrainment) sowie Verlust durch 
Niederschlag und Gefrieren liegt der LWC meist deutlich unter LWCad. Anhand von 

Flugzeugmessungen ( Warner [1955]) wird mit Hilfe eines mit der WolkenhÃ¶h abnehmen- 

den VerhÃ¤ltnisse aus beobachtetem und adiabatischen LWC (in erster NÃ¤herun 0.5) 

ein modifizierter adiabatischer LWC bestimmt (Einheit kg/m3) und schlieÂ§lic durch ver- 

tikale Integration Ã¼be alle Wolkenschichten der FlÃ¼ssigwasserwe (LWP = liquid water 

path, Einheit kg/m2) eines Radiosondenaufstieges berechnet. Nur der LWP als integrale 

GrÃ¶Â kann vom Satelliten von auoerhalb der AtmosphÃ¤r durch Strahldichtemessungen 

bestimmt werden. UnterkÃ¼hlte Wolkenwasser kann nach Roqers und Yau [I9891 durch- 

aus bis zu Temperaturen von -20Â° existieren. Darunter wird angenommen, daÂ die 

Wolke nur noch aus Eispartikeln besteht. Das fÃ¼ Strahlungstransportrechnungen eben- 

falls benÃ¶tigt GrÃ¶fienspektru n(r)  der Radien r von WolkentrÃ¶pfche wird mit einer 

modifizierten Gammaverteilung nach Deirmendjian [I9691 berÃ¼cksichtigt 

n(r)  ist die Anzahl von TrÃ¶pfche pro m3 und Inkrement von r ,  r c  der Modalradius und 

a ,  b ,  a und 7 Konstanten. FÃ¼ jede Wolkenschicht eines Radiosondenaufstieges wird in 

AbhÃ¤ngigkei vom LWC ein GrÃ¶fienspektru benutzt, wodurch unterschiedliche Wolken- 

typen modelliert werden (Tab. 3.1, S. 31). 

Beispielhaft ist in Abb. 3.5 (S. 32) neben den Profilen von Temperatur, Wasserdampf- 

dichte und relativer Feuchte der modifizierte adiabatische Wolkenwassergehalt mit drei 

Wolkenschichten eines Radiosondenaufstieges, gestartet am 23.7.92 im westlichen Wed- 

dellmeer, dargestellt. Die Oberkante der obersten Wolkenschicht besteht aus Eispartikeln 

und wird mit einem symbolisch niedrigen LWC dargestellt. Ebenfalls angegeben sind die 

Integralwerte W und LWP, die im weiteren als wichtige KenngrÃ¶Â§ bei der Beurteilung 

der AtmosphÃ¤reneffekt auf Eiskonzentrationen benutzt werden. Eine Charakterisierung 

der verwendeten Profile zeigt Abb. 3.6 (S. 33). Der grau hinterlegte Bereich markiert 

die Standardabweichung der jeweiligen GrÃ¶fien wobei diese beim LWC nur bis zu einer 

HÃ¤ufigkei von 10 (vgl. rechte Spalte) dargestellt wird. Deutlich erkennbar ist eine kalte 



Tabelle 3.1: Parameter der modifizierten Gammaverteilung (Gl. 3.8) fÃ¼ das TrÃ¶pfchen 
Spektrum in AbhÃ¤ngigkei von Wolkentyp und FlÃ¼ssigwassergehsil LWC. 

Wolkentyp Phase LWC [g/m3] TC [P] a f 

cumulus humilis Wasser < 0.2 4.0 6.0 1.0 

cumulus conqestus Wasser 0.2-0.4 6.0 4.0 1.0 

curnulonimbus Wasser > 0.4 20.0 2.0 1.0 

cirrostratus ' Eis 40.0 6.0 0.5 

" Deirmendjian [1969], Deirmendjian [1975], Ulaby et al. [198G] 

mittlere atmosphÃ¤risch Grenzschicht mit einer HÃ¶h von etwa 700 m und einem Knick 

in Temperatur- und Feuchteprofil an der Obergrenze sowie einer erhÃ¶hte Standardabwei- 

chung. Grenzschichtwolken werden in etwa der HÃ¤lft aller Profile erzeugt ( N  = 80). Der 

hÃ¶chst mittlere LWC der 50 m dicken Schichten tri t t  erst zwischen 1500 m und 3 500 m 

auf, wÃ¤hren oberhalb von 4 800 m keine Wasserwolken mehr parametrisiert werden. 

Profile und Integralwerte des Wolkenwassers werden mit synoptischen Beobachtungen von 

F.S. Polarstern verifiziert. Generell ist die Ãœbereinstimmun von Beobachtung (Existenz 

verschiedene Wolkenstockwerke, WolkenhÃ¶hen Wettererscheinungen) und Parametrisie- 

rang fÃ¼ einen Feuchtegrenzwert von 80 % sehr gut. Wolken bei sehr niedrigen Tempe- 

raturen (< -20Â°C werden als Eiswolken erkannt, haben aber wegen ihres niedrigen Ab- 

sorptionskoeffizienten nur verschwindend kleinen Einflufi auf die StrahlungsÃ¼hertragun 

im Mikrowellenbereich. FÃ¼ diverse getestete Grenzwerte der relativen Feuchte bis 95 % 
werden beobachtete Wasserwolken nicht mehr erkannt. 

FÃ¼ FÃ¤ll mit LWP > 500 g/m2 t r i t t  Niederschlag in Form von flÃ¼ssige Regentropfen 

auf, wodurch keine Informationen Ã¼be die Wolken mehr gewonnen werden kÃ¶nne (vgl. 

Oelke [1992]). Auch Curry et al. [1990] sowie Lin und Rossow [1996], die die Polarisa- 

tionsinformation des SSM/I nutzen, errechnen eine Regenwahrscheinlichkeit von 50 % fÃ¼ 

niedrige warme Wolken mit einem LWP von 500 g/m2 und 400 g/m2 bei kalten Wolken. 

Deshalb wird der LWP in Kap. 4.3 bei der Regression mit den atmosphÃ¤rische Para- 

metern auf 500 g/m2 begrenzt. Andererseits wurde Schneefall auch bei niedrigeren LWP 

beobachtet, d a  wegen sehr niedriger Temperaturen in der oberen TroposphÃ¤r nur Eiswol- 

kenschichten existieren und nicht zum Integralwert von LWP beitragen. 

Die HÃ¤ufigkeitsverteilun des LWP aus den 155 Radiosondenaufstiegen (Abb. 3.3) wird 

im rechten Teil von Ahb. 3.4 (S. 29) gezeigt, wobei die Anzahl der Beobachtungen mit 
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Abb. 3.5: Profile von Temperatur ($1, Wasserdampfdichte 0, relativer Feuchte (f) 
und modifiziertem adiabatischen Woike~l~~~assergehalt (LWC) eines Radiosondenaufstieges 
ioii F.S. Polarstern, gestartet a m  23.7.92, 4:32 GMT im nordwestlichen Weddellmeer auf 
Position 62'10's. 440001W. 

steigendem LWP exponentiell abnimmt. 39 FÃ¤ll (25 %) sind durch LWP = 0 kg/m2 cha- 

rakterisiert; die unterste Klasse (LWP von 0 bis 0.025 kg/m2) ist mit 55 Werten besetzt. 

98 Aufstiege (63 7%) haben einen LWP bis 0.5 kg/m2, bei 18 Aufstiegen (12%) Ã¼bersteig 

der LWP 0.5 kg/m2. Der Mittelwert betrÃ¤g 170 g/m2, steigt jedoch im marginalen bzw. 

zentralen Teil des Weddell~neeres (60' bis 65OS), wo hÃ¤ufi Tiefdruckgebiete mit ihrem 

Frontalwolkenfeld durchziehen, auf 290 g/m2 (48 Meflwerte, entsprechend 31 %). 

Dieselbe Wolkenparametrisierung wurde auf den Radiosondendatensatz des ganzen Jah- 

res 1992 der Antarktisst.ation Neunzayer angewandt, die an der Schelfeiskante bei 70Â°37'S 

8'22'W liegt (vgl. Abb. 1.1). Die Jahresmittelwerte von LVVP und W von 110 g/m2 bzw. 

3.6 kg/m2 sind Ã¤hnlic denen von F.S. Polarstern zwischen Juni und August. Die Win- 

terwerte Ã¼be der Neunzayer-Station betragen nur die HÃ¤lft derer von Polarstern und 

reflektieren die Lage der Station am Rande des antarktischen Kontinents, wo hÃ¤ufi sehr 

kalte und trockene Luftmassen aus sÃ¼dliche Richtungen advehiert werden (KÃ¶nig-Lang1 

und Herber [1996]). Da LWP und W in1 Durchschnitt mit abnehmender Breite zunehmen 
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Abb. 3.6: Mittelwert und Standardabweichung (fÃ¼ N> 10) der Profile von Temperatur 
(Â¥{>I Wasserdampfdichte (P,,.) und modifiziertem adiabatiscl~en Wolkenwassergehalt (LWC) 
aller 155 Radiosondenaufstiege fÃ¼ eine Schichtdicke von 50 m.  Die rechte Spalte zeigt die 
HÃ¤ufiglieitsverteilun von parametrisierten Wasseru~ollienscllichten. 

(also bei AnnÃ¤herun an die Eis/Ozeangrenze im Norden), ist es wichtig, at~mospharische 

Daten direkt aus dem interessierenden polaren Packeisgebiet zu nutzen. 

3.3.2 Wasser- und MeereisoberflÃ¤ch 

Meereis mit seiner im Vergleich zum Ozean hohen EmissivitÃ¤ bestimmt als Hauptstrah- 

lungsquelle im polaren Packeisgebiet das MeÂ§signa am Satelliten. Die EmissivitÃ¤te der 

drei reinen Oberflachentypen (einjÃ¤hrige und mehrjÃ¤hrige Eis sowie offener Ozean) wer- 

den im St.rahlungstransportmodel1 derart realisiert, daÂ die modellierten Helligkeitstem- 

peraturen, gemittelt fÃ¼ wolkenlose AtmosphÃ¤re (LWP = 0 kg/m2), die Eckpunkte des 

NASA-Team-Algorithmus (Tiepoints) aus der Literatur nach Tab. 3.2 ergeben. Bei Misch- 

konzentrationen werden die mit dem Modell bei verschiedenen AtmospharenzustÃ¤nde 

(Kap. 3.3.1) berechneten Helligkeitstemperaturen entsprechend ihrer prozentualen Zusam- 

mensetzung an den drei OberflÃ¤chentype gemittelt. 



Tabel le  3.2: Helligkeitsten~peraturen (TB, K) des ArASA- Team-Meereisalgorithmus (Tie- 
points) fÃ¼ das SMMR- und das SSM/1-Radiometer in verschiedenen Regionen (global 
hrordhemisphare (NH), global Siidhemisphare (Sm und Weddellmeer). Diese resultieren 
ams StraA!u~igstra~~sportreclinu~ige~i mit den angeg,ebenen OberffÃ¤chenemissivitate ( E )  fÃ¼ 
AtmosphÃ¤re mit Wolken und Wasser&mp{, gernittelt fÃ¼ LWP = 0 kg/m2. 

einjÃ¤hrige Eis mehrjÃ¤hrige Eis offener Ozean 
Kanal E TB E TB E TB 

SMMR, 18.0 V 0.888 242.2 0.762 210.2 0.598 168.7 
global N H  18.0 H 0.821 225.2 0.669 186.8 0.321 98.5 

37.0 V 0.868 239.8 0.595 180.8 0.681 199.4 

SSM/I, 19.35 V 0.951 258.2 0.811 223.2 0.627 177.1 
global NH * 19.35 H 0.890 242.8 0.734 203.9 0.322 100.8 

37.0 V 0.929 252.8 0.619 186.3 0.691 201.7 

SSM/I, 19.35 V 0.918 249.8 0.805 221.6 0.625 176.6 
global S H  19.35 H 0.870 237.8 0.693 193.7 0.320 100.3 

37.0 V 0.884 243.3 0.638 190.3 0.685 200.5 

SSM/I, 19.35 V 0.975 264.0 0.806 222.0 0.627 177.0 
Weddellmeer 19.35 H 0.911 248.0 0.726 202.0 0.319 100.0 

37.0 V 0.963 260.0 0.608 184.0 0.692 202.0 

" Gloersen e t  al. [1992], Cavalieri et al. [199l] ,  vgi. Steffen und Schweiger [1991] 

Die Tiepoints aus der Literatur (Gloersen et al. [1992], Cavalieri et al. [199l], Stoffen 

und Schweiger [1991]), fÃ¼ die die SensitivitÃ¤ des NASA-Team-Algorithmus untersucht 

wird, gelten global fÃ¼ die Nord- (NH) bzw. SÃ¼dhemisphÃ¤ (SH), oder regional fÃ¼ das 

Weddellmeer. Bestimmt werden die Helligkeitstemperaturen in der Regel als Maxima der 

Haufenwolken im Streuplot (bei einjÃ¤hrige Eis), oder als Minima (bei mehrjÃ¤hrige Eis 

und bei offenem Wasser). Die Werte fÃ¼ das Weddellmeer wurden leicht angepaÂ§ an 

die Satellitenmeflwerte des Winters 1992. Auswirkungen verschiedener Tiepoints auf die 

AtmosphÃ¤reneffekt bei der Meereisfernerkundung werden in Kap. 4.4 untersucht. Die 

verwendeten EmissivitÃ¤te liegen im Varianzbereich von in der Literatur beschriebenen 

Messungen mit Boden- bzw. Satellitenradiometern (Comiso [1983], Comiso et al. [1984], 

Comiso et al. [1989], Eppler et al. [1992], Comiso et al. [1992]). 



4 Ergebnisse aus Modellrechnungen 

4.1 Helligkeitstemperaturen 

D i e  Radiosondeninformation aus den vertikalen AtmosphÃ¤renprofile (Kap. 3.3.1) wird 

nun dazu benutzt, mittels des Strahlungstransportmodells Helligkeitstemperaturen (TB, 
in K)  am Oberrand der AtmosphÃ¤r zu berechnen (Abb. 4.1). Gleichzeitig sind mit Wol- 

LWP [g/m2] LWP [g/m2] LWP [g/m2] 

Abb. 4.1: Aus Radiosonden (Punkte) modellierte Helligl<eitstemperaturen (TB, K )  fÃ¼ 
das Weddellmeer Ã¼be den 3 reinen OberflÃ¤chentype FY, MY und OW sowie Zwischen- 
konzentrationen (25, 50, 75 %) in Abllangigkeit vom Wollienwasserweg LWP (ohne Wasser- 
dampf, obere Zeile) und Gesamtwasserdampfgel~alt W (ohne Wolke~~wasser, untere Zeile). 



kenwasserweg LWP und Gesamtwasserdampfgehalt W MaÂ§ fiir den Zustand der polaren 

AtmosphÃ¤re vorha,nden. Die Ergebnisse spiegeln in erster Linie die fÃ¼ das Weddell- 

meer benutzten OberflÃ¤chenen~issivitate (Tab. 3.2) und unterstreichen deren Bedeutung 

fiir Satellitenmessungen. Bei den niedrigen EmissivitÃ¤te von offenem Wasser (OW) und 

mehrjÃ¤hrige Eis (MY) erhÃ¶he aber atmosphÃ¤risch EinflÃ¼ss die Helligkeitstempera- 

turen ebenfalls betrÃ¤chtlich hierbei in stÃ¤.rkere MaÂ§ fÃ¼ steigenden LWP als fÃ¼ stei- 

genden W. Sofort ersichtlich ist die groÂ§ Polarisation bei 19 GHz fÃ¼ OW, und auch 

die niedrigeren Werte bei TB(37V) Ã¼be MY-Eis als Å¸be OW. Die MY-EmissivitÃ¤te 

und entsprechend die Helligkeitstemperaturen in Abb. 4.1 spiegeln dabei fÃ¼ zwei- bzw. 

mehrjÃ¤hrige Eis die bei hÃ¶here Frequenzen stÃ¤rker Streuung an LuftblÃ¤sche wider. 

Anhand der charakteristischen HelligkeitstemperaturÃ¤nderunge mit LWP und W kÃ¶nne 

die daraus resultierenden Meereiskonzentra~tionsÃ¤nderunge fÃ¼ verschiedene Algorithmen 

(Ka,p. 4.3, Kap. 4.7) quantifiziert werden. 

D e r  NASA-Tea,m-Meereisalgorithmus (Kap. 2.3) benutzt als Variablen das Polarisations- 

verhÃ¤ltni P R  und das Gradientverhdtnis GR (siehe GI. 2.2 und 2.3 auf S. 17). At- 

mosphÃ¤risch Effekte auf Eiskonzentrationen sind deshalb im PR-GR-Paran~eterraun~ so- 

fort ersichtlich und abschÃ¤tzbar Jeder Punkt in Abb. 4.2 reprÃ¤sentier fÃ¼ einen Radio- 

sondenaufstieg im Weddellmeer ein Modellergebnis im PR-GR-Raum. AtmosphÃ¤risch 

Effekte fÃ¼ den gesamten Radiosondendatensatz erscheinen als Haufenwolken, die an den 

Eckpunkten des nichtlinearen Dreiecks (den drei reinen OberflÃ¤chentype offenes Wasser 

(OW),  einjÃ¤hrige Eis (FY) und mehrjÃ¤hrige Eis (MY)) sowie Mischungen davon, bei 

geringem &tmospharischen Anteil beginnen. Ebenfalls dargestellt sind die Schenkel des 

Dreiecks, die Linien FY-MY (100 % totale Eiskonzentration CT), FY-OW (100 % Kon- 

zentra.tion einjÃ¤hrige Eises C F )  und MY-OW (100 % Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises) 

sowie Isolinien der totalen Eiskonzentration im Abstand von 10 %. Radiosondenergebnisse 

Å¸be den 3 reinen OberflÃ¤che sind schwarz gezeichnet, verschiedene. Konzentrationen rei- 

nen FY-Eises, reinen MY-Eises und Mischungen der beiden Eistypen in grau. 

Wasserdampf (Abb. 4.2a) und Wolkenwasser (Abb. 4.2b) haben fÃ¼ jede OberflÃ¤ch den 

Effekt, die Strahlung zu depolarisieren und PR zu reduzieren, als Folge einer relativ zu 

19V erhÃ¶hte Helligkeitstemperatur von 19H am Oberrand der AtmosphÃ¤re Wegen der 

relativ niedrigeren OberflÃ¤chenemissivitÃ ( C )  und deshalb hÃ¶here OberflÃ¤chenreflekti 

vitÃ¤ ( T  = 1 - E )  wird mit erhÃ¶hte atmosphÃ¤rische Emission mehr Strahlung bei 19H an 

der OberflÃ¤ch reflektiert (Term 3 in GI. 3.2) als bei 19V. 



Abb. 4.2: Aus RÂ£Ldiosonden ufstiegen per S t rah l~~~~gs t ranspor t~node l l  modellierte Ef- 
felite von atmosphÃ¤rische Wasserdampf (aj (W= 0.6-13 kg/m2j und atmosphÃ¤rische 
Woll~enwasser ( b )  (LWP = 0-500 g /m2) .  dargestellt im PR-GR-Parameterraun~ fÃ¼ ver- 
schiedene Oberflarhen des Weddelimeeres (s,  Text). 



Abb. 4.2: c) Ãœbe verschiedenen Oberff Ã¤che des Weddellmeeres modellierte Effekte irn 
PR-GR-Parameterraum von Radiosonden, die sowohl Wasserdampf (vgl. Abb. 4.2a) als 
auch atmosphÃ¤rische Wolkenwasser (vgl. Abb. 4.2b) enthalten. 

Die Lnderung von GR ist unterschiedlich fÃ¼ die beiden relevanten atmosphÃ¤rische Va- 

riablen LWP und W .  WÃ¤hren Wolkenwasser den dafÃ¼ empfindlichen Kanal bei 37 GHz 

und damit GR stark erhÃ¶h (Abb. 4.2b), befindet sich der Kanal bei 19 GHz dichter an 

der Wasserdampfabsorptionslinie von 22.235 GHz, und TB(19V) wird stÃ¤rke durch Was- 

serdampf erhÃ¶h als TB(37V). Deshalb wird GR mit zunehmendem Wasserdampfgehalt 

erniedrigt (Abb. 4.2a). Abb. 4 . 2 ~  zeigt den Effekt fÃ¼ reale AtmosphÃ¤re mit gleichzeitig 

vorhandenem LWP und W: P R  und GR von Radiosonden ohne Wolken (LWP = 0 kg/m2) 

verhalten sich wie beim reinen Wasserdampfeffekt, doch fÃ¼ WolkenfÃ¤ll wird die Korrela- 

tion zwischen LWP und W offensichtlich und hat  zur Folge einen niedrigeren Anstieg von 

GR als beim reinen Wolkenwasserfall (Abb. 4.2b). 

AtmosphÃ¤rische Sauerstoff bewirkt bei Mikrowellenstrahlung, daÂ Ã¤hnlic wie bei Wol- 

kenwasser P R  erniedrigt und GR erhÃ¶h wird. P R  ist e twa 0.05 kleiner und GR etwa 

0.02 grÃ¶Â§ als fÃ¼ die reinen EmissivitÃ¤te von OW ohne AtmosphÃ¤re FÃ¼ MY betrÃ¤g 

die PR-Reduzierung 0.01 und der GR-Anstieg 0.04, wÃ¤hren bei FY mit seinen hohen 

EmissivitÃ¤te nur Effekte von -0.005 bzw. 0.005 auftreten. D a  alle Radiosondenprofile 

bis auf eine HÃ¶h von 70 km ergÃ¤nz wurden (Kap. 3.3.1), treten keine Effekte mehr auf, 

die auf unterschiedlich starker Sauerstoffemission als Folge unterschiedlicher GipfelhÃ¶he 

der Radiosondenaufstiege beruhen. 



Der bereits fÃ¼ SSM/I-Daten benutzte Wetterfilter fÃ¼ offenes Wasser (Cavalieri et al. 

[1991]) markiert Werte von GR > 0.05 als beeinfluÂ§ von wetterbezogenen Effekten in po- 

laren Breiten und setzt die Eiskonzentration auf 0%.  Dieser einfache Filter handhabt 

atmosphÃ¤risch Effekte Ã¼be offenem Wasser recht effektiv. Nur hohe Werte von W re- 

duzieren GR signifikant, doch treten im Weddellmeer ab W = 3 - 4  kg/m2 immer Wolken 

auf, die GR wieder Ã¼be 0.05 anheben und so keine fÃ¤lschlich Eiskonzentration fÃ¼ offe- 

nes Wasser verursachen. Die Ergebnisse aus dem Weddellmeer zeigen, daÂ die Reduktion 

von GR generell kleiner als 0.003 ist (Abb. 4.2c), wodurch die totale Eiskonzentration um 

hÃ¶chsten 3 % reduziert wird. Ein GR-Grenzwert von 0.05 wÃ¼rd die totale Konzentration 

bei 16 % abschneiden, wenn nur einjÃ¤hrige Eis vorhanden wÃ¤re bzw. bei 9 % fÃ¼ reines 

mehrjÃ¤hrige Eis. 

FÃ¼ das SMMR-Radiometer haben Gloersen und Cavalieri [I9861 einen GR-Grenzwert von 

0.08 angegeben, der ein Abschneiden der totalen Konzentration bei 12 % fÃ¼ einjÃ¤hrige 

Eis bewirkt. Maslanik [I9921 hat 5 % und Walters et al. [I9871 haben 5-10 % gefunden. 

Die Abschneidewerte des Wetterfilters sind abhÃ¤ngi von der Position des Tiepoints of- 

fenen Wassers im PR-GR-Raum. FÃ¼ globale Tiepoints der NordhemisphÃ¤r (Tab. 3.2) 

sind hier fÃ¼ das SMMR Abschneidekonzentrationen von 3 % bei einjÃ¤hrige und 2 % bei 

mehrjÃ¤hrige Eis bestimmt worden. 

Cavalieri et al. [I9951 haben einen weiteren Wetterfilter fÃ¼ offenes Wasser eingefÃ¼hrt der 

ein GradientverhÃ¤ltni mit TB(221f) anstelle von TB(37V) benutzt. Ein Grenzwert von 

GR22vl19v = 0.045 schlieÂ§ Wasserdampfeffekte Ã¼be dem Ozean besser aus, wenn die fÃ¼ 

Wasserdampf sensibleren SSM/I-Daten benutzt, werden. In Abb. 4.3 sind die modellierten 

Punktwolken bei offenem Wasser fÃ¼ den reinen LWP-Effekt (0-1.36 kg/m2), den reinen 

W-Effekt (0.6- 14.4 kg/m2) und den W+LWP-Effekt im GR-GR22v~i9v-Parameterraum 

geplottet (vgl. OW-Punktwolken in Abb. 4.2a.-C). Die Wetterfilter (Abschneidewerte) sind 

als horizontale bzw. vertikale Linien eingezeichnet. Der neue GR22vlmv-Filter wirkt bei 

Gesamtwasserdampfgehalten ab etwa 10 kg/m2, wenn keine Wolken vorhanden sind, und 

ab etwa 13 kg/m2 bei Wolken. Die Kombination hoher W mit niedrigen LWP, fÃ¼ die der 

GR-Wetterfilter nicht mehr faÂ§ (W 2 20 kg/m2) tritt im Winter nicht im Eisrandbereich, 

sondern erst Ã¼be dem warmen Ozean der mittleren Breiten, oder gar in den Tropen auf. 

In den folgenden Unterkapiteln wird die Streuung der Radiosondenaufstiegswerte beim 

reinen Wasserdampfeffekt (Abb. 4 . 2 ~ ~ )  und beim reinen Wolkenwassereffekt (Abb. 4.2b) 

untersucht. Sie ist charakteristisch zumindest fÃ¼ winterliche AtmosphÃ¤re Ã¼be dem 

Meereis des Weddellmeeres und wichtig fÃ¼ eine im Vergleich zu kÃ¼nstliche AtmosphÃ¤re 

realistische Betrachtung der auftretenden Effekte. 



Abb. 4.3: Modellierte Effekte des Gesamtwasserdampfgehaltes W (0.6- 14.4 kg/m2), 
des Wolkenwasserweges LWP (0-1.36 kg/m2) sowie W+LWP im GR-GR22vl-iw- 
Parameterraum fÃ¼ reale AtmosphÃ¤re Ã¼be dem offenem Ozean des Weddellsektors. Der 
GR-Filter betrÃ¤g 0.05, der GRywl19v-Filter 0.045. 

4.2.1 Wasserdampfprofil 

D i e  in Abb. 4.2a dargestellten Punktwolken des reinen Wasserdampfeffektes im PR-GR- 

Raum weisen trotz gleicher GipfelhÃ¶h (zur Korrektur des 02-Effektes) noch eine Streuung 

auf. Zur Aufstellung von Funktionen der EiskonzentrationsÃ¤nderunge mit dem Gesamt- 

wasserdampfgehalt (vgl. Kap. 4.3) fÃ¼ eine anschliefiende Konzentrationskorrektur werden 

Regressionen durchgefÃ¼hrt Bei der Polynomialregression von W mit den C F  bzw. CM 

bewirkt diese Streuung, abhÃ¤ngi vom betrachteten OberflÃ¤chentyp einen RMS-Fehler 

von 0.3-0.8%, und fÃ¼ CT von 0.02-0.11 % (vgl. Tab. A-2.1). Eine Detailbetrachtung 

der Radiosondenprofile am Ober- und Unterrand dieser Punktwolken hat ergeben, daÂ fÃ¼ 

gleichen Gesamtwasserdan~pfgehalt sich bei denjenigen mit hÃ¶here GR und niedrigeren 

PR (Oberrand) ein GroBteil des Wasserdampfes in tiefen AtmosphÃ¤renschichte befindet. 

Mathematisch kann die HÃ¶henverteilun der spezifischen Feuchte q mit einem Exponen- 

tenansatz (Smith [1966]) dargestellt werden: 

q(p) = qo (PIPOY (4.1) 

Je grÃ¶Â§ der Exponent A, desto stÃ¤rke ist der Abfall der Bodenfeuchte qo mit abnehmen- 

dem Druck. Niedrigere A dagegen fÃ¼hre zu einer gleichmÃ¤Â§iger Verteilung von q mit der 



Abb. 4.4: Aus Radiosonden (schwarze Punkte) modellierte Wasserdarnpfeffel<te 
(ohne Wolken) bei offenem Wasser. FÃ¼ je zwei niedrige (W? 2 kg/m2), mittlere 
(W* kg/m2) bzw. hohe Gesamt wasserdampfgel~alte ( W d l  kg/m2) werden Feuchte- 
profile mit A = 1 Â Â . 7 fiir 6 verschiedene Radiosonden modelliert (durch Linien verbundene 
Kreuze). Ausgehend vom Eckpunkt offenen Wassers (rechts oben) sind auch Linien totaler 
Eisl<onzentration im Abstand von 2 % eingezeichnet. 

HÃ¶he Die Druckabl~Ã¤,ngigkei des Massenabsorptionskoeffizienten fÃ¼hr bei Verlagerung 

von Wasserda,mpf nach unten (hÃ¶here Druck) zu einer Abnahme der Helligkeitstempe- 

ratur im Zentrum von Absorptionslinien (hier 22.235 GHz) und zu einer Zunahme an 

den Flanken (Siinmer [1994]). Da TB(19H) wegen der niedrigeren OberflÃ¤chenemissivitÃ 

stÃ¤rke erhÃ¶h wird als TB(19V), verringert sich sich PR mit steigendem A. Aufgrund des 

frequenzm2fiig grÃ¶fiere Abstandes von TB(37IT) zur 22.235 GHz-Absorptionslinie wird 

TB bei 37V stÃ¤rke erhÃ¶h als bei 19V, und GR steigt an. J e  hÃ¶he der Gesamtwasser- 

dampfgehalt W,  desto stÃ¤rke wirkt sich eine A-ErhÃ¶hun auf die Helligkeitstemperaturen 

sowie auf P R  und GR aus (s. Abb. 4.4). 

Um die Effekte des Wasserdampfprofils auf PR und GR quantifizieren zu kÃ¶nnen wer- 

den in R,adiosonden mit niedrigen (W % 2 kg/m2). mittleren (W = 5 kg/m2) bzw. hohen 

Gesamtwasserdampfgel~alten (W E 11 kg/m2) jeweils analytische Feuchteprofile nach Gl. 

4.1 mit A = 1 - - - 7 vorgegeben. A = 1 entspricht kontinentaler, A = 7 ausgeprÃ¤g mariti- 

mer Feuchteverteilung. Sowohl fiir Radiosonden mit hÃ¶here GR (obere Kurven fÃ¼ be- 

stimmten W in Abb. 4.4) als auch fÃ¼ solche mit niedrigerem GR (untere Kurven) erfolgt 



bei ansteigendem A eine mit zunehmendem W (2, 5, 11 kg/m2) stÃ¤rker Reduktion von 

PR und ErhÃ¶hun von GR. Die Radiosondenaufstiege an der Unterseite der Punktwolke 

reprÃ¤sentiere also kontinentale, die an der Oberseite maritime atmosphÃ¤risch Feuchte- 

verteilungen. AusgedrÃ¼ck in Konzentrationen bedeutet dies in AbhÃ¤ngigkei von W eine 

Variation von 0.3 - 1.6 % in totaler Eiskonzentration, 0.4- 3.3 % in C F  und .0.2- 1.8 % i n  

CM Ã¼be offenem Ozean (s. auch Tab. A-1.1). 

Ãœberlager sind dem Effekt des Wasserdampfprofils weiterhin diejenigen von Lufttempera- 

tur und dem um eine GrÃ¶flenordnun kleineren von Luftdruck, welche erkennbar werden, 

wenn die Wasserdampfabsorption im Strahlungstransportmodell ausgeschaltet wird. Der 

kombinierte Effekt von Luftdruck und Lufttemperatur im gesamten AtmosphÃ¤rendaten 

satz betrÃ¤g Ã¼be OW in GR-Richtung 0.0015, in PR-Richtung 0.005 (entsprechend 2.9 % 
Variation in CF,  2.6 % in CM, 0.7 % in CT).  Steigender Luftdruck erhÃ¶h GR und ernied- 

rigt PR.  Durch eine hÃ¶her Lufttemperatur nimmt die optische Dicke der AtmosphÃ¤re 

und da,mit TB,  in den Zentren der Absorptionslinien zu und an den Flanken ab (Sim- 
mer [1994]). Wiederum sind die Effekte bei 37V stÃ¤rke als bei 19V, und bei 19H grÃ¶fle 

als bei 19V, wodurch (umgekehrt als beim Luftdruck) GR erniedrigt und P R  erhÃ¶h wird. 

Tab. A-1.1 (S. 93) gibt fÃ¼ OW, FY- und MY-Eis eine Ãœbersich Ã¼be den Effekt des Was- 

serdampfprofils (bei niedrigen bzw. hohen W) im Vergleich zu denen durch Temperatur- 

und Druckeffekte (in Abwesenheit von Wasserdampf) verursachten. Das Wasserdampf- 

profil hat bei gegebenem W also gleich starken bis stÃ¤rkere EinfluÂ auf die totale Eis- 

konzentration als Lufttemperatur und Luftdruck, verursacht aber bei der Bestimmung des 

Eistyps (insbesondere fÃ¼ FY) weniger Streuung. Die Effekte sind miteinander korreliert 

und fÃ¼hren besonders gut erkennbar bei wolkenlosen FÃ¤llen zur Streuung der Punktwol- 

ken im PR-GR-Raum. 

4.2.2 Wolken 

I n  Abb. 4.2b ist erkennbar, daÂ mit abnehmender Eiskonzentration (d.h. sinkender 

effektiver EmissivitÃ¤ der OberflÃ¤che die Streuung innerhalb der Punktwolken eines At- 

mosphÃ¤rendatensatze zunimmt. Ahnlich wie beim Gesamtwasserdampfgehalt im vorhe- 

rigen Kapitel ergibt sich daher fÃ¼ die Regression der Eiskonzentrationen C F  und CM 

mit dem LWP ein RMS-Fehler von 0.3- 1.5 %, und fÃ¼ C T  von 0.2-0.9 % (vgl. Kap. 4.3 

und Tab. A-2.1). Hier sollen die Effekte von unterschiedlicher Wolkenbasis sowie vertikaler 

Erstreckung und des FlÃ¼ssigwassergehalte von Wolken untersucht werden. Die Groaenver- 

teilung der WolkentrÃ¶pfche (Tab. 3.1), bzw. der Wolkentyp, haben nur geringen EinfluÂ 

auf PR und GR, zumal die Streuung der Wolkenparameter innerhalb der Wolkenklassen 

ebenso grofl ist wie zwischen den Angaben verschiedener Autoren (Simmer [1994]). 



Wolken hoch, 
vertikal G c h t  

Abb. 4.5: Aus Radiosonden (schwarze Punkte) modellierte reine Wollcenwassereffel~te 
(ohne Wasserdampf) Ã¼be offenem Wasser. Teil a) zeigt die Effekte modellierter Wolken 
fÃ¼ eine kalte AtmosphÃ¤re Teil b) fÃ¼ eine warme fÃ¼ LWP < 500 g/m2. FÃ¼ die obere 
Kurvenschar (schwarz) liegt die Wollienbasis zg bei 100 rn, fÃ¼ die untere (grau) bei 2 000 m, 
Die jeweils obersten Kurven bei zo = 100 m bzw. 2000 m zeigen Effekte von Wolken mit 
einem FlÃ¼ssigwassergehal LWC von 0.500 g/m3 bei einer vertikalen Erstreckung hc von 
1 000 m, die jeweils darunter folgenden Kurven sind berechnet fÃ¼ LWC= 0.333 g/m3 und 
hc = 1 500 m, LWC = 0.250 g/m3 und hc = 2 000 m, LWC = 0.200 g/m3 und hc = 2 500 rn 
sowie LWC= 0.100 g/m3 und hc = 5000 m. 

Unter AusschluÂ des Wasserdampfeffektes im Strahlungstransportmodell (reiner LWP- 

Effekt) werden Wolken mit unterschiedlichem Basisniveau ZQ, Vertikalerstreckung hc und 

FlÃ¼ssigwassergehal LWC fÃ¼ eine gemessene 'kalte (Abb. 4.5a) und eine warme At- 

mosphÃ¤r (Abb. 4.5b) erzeugt. Der Maximalbetrag des LWP der Radiosonden (schwarze 

Punkte) und der modellierten Profile (Kurven) betrÃ¤g 500 g/m2. Die obere Kurvenschar 

(schwarz) reprÃ¤sentier jeweils Ergebnisse-fÃ¼ Wolken mit ZQ = 100 m, die untere (grau) 

mit z 0  = 2000 m. FÃ¼ die jeweils 5 gleichfarbigen Kurven nimmt LWC ab, und hc steigt 

an (siehe Legende). 

Mit steigendem LWP (entlang der Kurven in negativer X-Richtung in Abb. 4.5) steigt 

GR an, da  der Wolkenwasserkanal TW37V) stÃ¤rke erhÃ¶h wird als Ta(19V). P R  wird 



stets erniedrigt, da  TB(19H) bei niedrigerer OberflÃ¤chenemissivitÃ stÃ¤.rke &nsteigt, a ls  

T m V )  (vgl. Abb. 4.1). Bei grofien Schichtdicken und hohen LWP wird TB(37V) auf- 

grund zunehmender SÃ¤ttigun weniger erhÃ¶ht als Tg(19V), wodurch GR sogar abfallen 

kann. Mit zunehmender WolkenhÃ¶h (Kurvenensembles) und Wolkendicke (gleichfarbige 

Kurven) nimmt wegen der TemperaturabhÃ¤ngigkei des Wolkenabsorptionskoeffizienten 

& TB(37V) weniger zu als TB(19V) (Simmer [1994]). Bei 37 GHz dominiert fÃ¼ hohe und  

kalte Wolken der Effekt der abnehmenden thermodynamischen Temperatur gegenÃ¼be dem 

Effekt steigenden k a ,  und GR verringert sich im Vergleich zu niedrigeren und wÃ¤rmere 

Wolken. Die geringere AbhÃ¤ngigkei der 37 GHz-KanÃ¤l von der WolkenhÃ¶h macht sie 

zur Bestimmung von LWP (Kap. 5.2.2) besonders geeignet, da  eine Stra,hlungstempera- 

turerhÃ¶hun nicht sowohl durch hÃ¶here LWP als auch durch eine niedrigere Wolkenober- 

grenze hervorgerufen wird (vgl. Untersuchungen von Hargens [1993]). 

Die Punktwolken der Weddellmeer-Radiosonden im PR-GR-Parameterraum reprÃ¤sentie 

ren also ein charakteristisches HÃ¶hen- Dicken- und LWC-Spektrum, womit eine realistische 

Bewertung der LWP-Effekte Ã¼be Meereis vorgenommen werden kann. Die Standardfeh- 

ler bei der Eiskonzentrationsbestirnmung aus diesen Punktwolken sind in Tab. A-2.1 auf- 

gefÃ¼hrt Ãœbe offenem Ozean kÃ¶nne fÃ¼ einen LWP von 500 g/m2 maximale Unterschiede 

von 3 % bei C T  und 4 % bei C F  und CM auftreten, Ã¼be einjÃ¤hrige oder mehrjÃ¤hrige 

Eis von 1.5% bei C T  und bis zu 5 %  bei C F  und CM. 

In Tab. A-1.2 (S. 94) sind numerisch die result,ierenden Eisko~~zentrationsÃ¤nderunge 

(NASA-Team-Algorithmus) sowie die Ã„nderunge in P R  und GR bei verschiedenen Wol- 

kenspezifikationen mit LWP = 500 g/m2 aufgefÃ¼hrt Dies entspricht der Differenz zwischen 

Werten beim Tiepoint offenen Wassers und dem Endpunkt der davon ausgehenden Kur- 

ven in Abb. 4.5a U. b. FÃ¼ den OberflÃ¤chenty OW haben die unterschiedlichen Wolken 

stÃ¤rkere Einfluo auf C T  als bei FY- oder MY-Eis. Der Eistyp ( C F  und CM) wird a m  

meisten Ã¼be MY-Eis verÃ¤nder (ohne Abb., s. Tab. A-1.2), wÃ¤hren bei den hohen Emis- 

sivitÃ¤te FY-Eises die kleinst,en Ã„nderunge modelliert werden. 

4.3 Effekte auf Meereiskonzentrationen 

I m  folgenden wird der mittlere Effekt auf Meereiskonzentrationen, berechnet mit dem 

NASA-Team-Algorithmus, fÃ¼ gegebene LWP und W des Radiosondendatensatzes da,rge- 

stellt. Die im PR-GR-Raum auftretenden Ã„nderunge (Abb. 4.2) durch atmosphÃ¤risch 

Parameter werden mit Gl. 2.4 und Gl. 2.5 und den Tiepoints fÃ¼ das Weddellmeer (Tab. 

3.2) in Konzentrationen einjÃ¤hrigen (CF) und mehrjÃ¤hrige Eises (CM) sowie totale Eis- 

konzentration ( C T )  umgerechnet. Die Kurven fÃ¼ die KonzentrationsÃ¤nderunge mit LWP 

(Abb. 4.6a U. b )  und mit W (Abb. 4.9a U. b) werden durch Exponential- bzw. Polynomi- 



alregression bestimmt und zeigen Standardfehler von meist unter 1 % (Tab. A-2.1) wegen 

im Integralwert von LWP und W nicht erfaÂ§te atmosphÃ¤rische GrÃ¶fie (s. Kap. 4.2.1 

und 4.2.2). In Kap. 4.6 werden die Standardfehler herangezogen, um zu ÃœberprÃ¼fe ob 

sich die Ergebnisse des SMMR- und des SSM/I-Radiometers unterscheiden. 

Abb. 4.6a U. b und Abb. 4.9a u. b zeigen die nichtlinearen Ã„nderunge der Meereiskonzen- 

tration mit LWP bzw. W.  Die absoluten KonzentrationsÃ¤nderunge in AbhÃ¤ngigkei von 

ursprÃ¼ngliche Konzentration sowie GrÃ¶Â der atmosphÃ¤rische Variable sind fÃ¼ LWP in 

Abb. 4 . 6 ~  U. d und 4.8a U. b, fÃ¼ W in Abb. 4 . 9 ~  U. d und 4.11a U. b daxgestellt. FÃ¼ 

eine Konzentration auf der Abszisse dieser Abbildungen, die die atmosphÃ¤rische Effekte 

beinhaltet, wird eine unterschiedliche KonzentrationsÃ¤nderun (dC, Ordinate) fÃ¼ diverse 

diskrete Werte von LWP bzw. W modelliert. Ãœbe OberflÃ¤che mit niedrigen Emissi- 

vitÃ¤te (offenes Wasser oder mehrjÃ¤hrige Eis) wird C F  durch LWP stark erhÃ¶h (+60 %, 
Abb. 4.6a U. C )  und CM in gleicher GrÃ¶fienordnun erniedrigt (Abb. 4.6b U. d). Dies fÃ¼hr 

dazu, daÂ die Gesamtkonzentration (CF+CM) nur um bis zu 10% fÃ¼ niedrige Konzen- 

trationen erhÃ¶h wird (Abb. 4.8). 

Wenn man die scheinbaren Konzentrationseffekte eines umfangreichen konvektiven Wol- 

kensystems (2.B. einer Front mit LWP = 500 g/m2) betrachtet, unterschÃ¤tz der Algo- 

rithmus CM um 50-75 % (abhÃ¤ngi von der tatsÃ¤chliche Eiskonzentration), wenn nur 

mehrjÃ¤hrige Eis vorhanden ist (Abb. 4.6d), wÃ¤hren CT im Bereich -2 bis +10% 

verÃ¤nder wird (Abb. 4.8b). 

Ein typischer Monatsmittelwert des Wolkenwasserweges von 150 g/m2 in der Westwind- 

Zone des SÃ¼datlantik (Oelke [1992]) oder 120- 150 g/m2 fÃ¼ die Westwindzone der SÃ¼dhe 

misphÃ¤r (Lin und Rossow [1996]) wÃ¼rd einen systematischen Fehler in CM von -20 bis 

-25 % verursachen, in C T  von -1 bis +3 %. Nahe der Eiskante, wo meist einjÃ¤hrige 

Eis von den stÃ¤rkste atmosphÃ¤rische Effekten beeinflufit wird, wÃ¼rd C F  (abhÃ¤ngi von 

der Konzentration) um 5-2094 im Monatsmittel erhÃ¶h werden (vgl. Kap. 5.4.2). FÃ¼ 

aktuelle Wolkensysteme reichen diese Modifikationen von +10 bis +60 % (Abb. 4 . 6 ~ ) .  C T  

wird hier um 1 - 3  % im monatlichen Mittel, und zwischen 4 und 10 % in ExtremfÃ¤lle 

erhÃ¶h (Abb. 4.8a), was insbesondere die Bestimmung der Eiskante beeinflufit und so die 

gesamte eisbedeckte FlÃ¤ch scheinbar vergrÃ¶fiert 

Meereiskonzentrationen unter 0 % und Ã¼be 100 %, die aus obigen Modellrechnungen resul- 

tieren kÃ¶nnen machen zwar physikalisch keinen Sinn und kÃ¶nne als Fehlerwerte markiert 

werden, doch auch im Bereich von 0 bis 100 % Konzentration kÃ¶nne sehr starke Erniedri- 

gungen und ErhÃ¶hunge durch die atmosphÃ¤rische Parameter auftreten, die unerkannt 

blieben und nicht korrigiert werden wÃ¼rden 



1 ' 1 ' 1 ' 1 '  
0 100 200 300 400 500 

LWP [g/m2] 

100 200 300 400 500 

LWP [g/m2] 

Abb. 4.6: Aus modellierten Helligkeitsternperaturen mit dem NASA-Team-Algorithmus 
fÃ¼ das SSM/I-Radiometer berechnete Konzentration (a)  einjÃ¤hrige Eises (CF) und ( b )  
mehrjÃ¤hrige Eises (CM)  in AbhÃ¤ngigkei vom Wolkenwasserweg LWP (in g /m2)  der ver- 
wendeten Radiosonden. Teile ( C )  und (d)  zeigen die reinen KonzentrationsÃ¤nderunge 
(dCF, dCM) bei bestimmten diskreten LWP Ã¼be OberflÃ¤che unterschiedlicher Konzen- 
trationen eines einzelnen Eistyps. 



Abb. 4.7: Ã„ii~iiic wie Abb. 4.6. Ã„nderun der Konzentration einjÃ¤hrigen (dCF) (a) 
bzw. mehrjÃ¤hrige Eises (dCM) ( b )  in AbhÃ¤ngigkei vom Wollcenu~asserweg LWP (in g / m 2 )  
bei 100 % totaler Eiskonzentratjon (CF+CM = 100 %). In (a) bedeutet CF = 100 % reines 
einjÃ¤hriges- CF = 0 % reines mehrjÃ¤hrige Eis. Bei (b )  ist CM = 100 % reines mehrjÃ¤hri 
ges-, CM = 0 % reines einjÃ¤hrige Eis. 

Abb. 4.8: ~ h n l i c h  wie Abb. 4.6, jedoch fÃ¼ C T .  Ã„nderun der totalen Eiskonzentration 
( d C T )  in AbhÃ¤ngigkei vom Wolkenwasserweg LWP (in g /m2)  und der Konzentration 
einjÃ¤hrigen (CF) (a )  bzw. mehrjÃ¤hrige Eises (CM) (b) .  



Abb. 4.9: Aus modellierten Helligkeitstemperaturen mit dem hrASA-Team-Algorithmus 
berechnete Konzentration (a) einjÃ¤hrige Eises (CF)  und (b)  mehrjÃ¤hrige Eises (CM) 
in AbhÃ¤ngigkei vom Gesamtwasserdampfgehalt W (in kg/m2) der verwendeten Radio- 
sonden. Teile (C )  und (d)  zeigen die reinen KonzentrationsÃ¤nderunge (dCF, dCM) bei 
bestimmten diskreten W Ã¼be OberflÃ¤che unterschiedlicher Konzentrationen eines ein- 
zelnen Eistyps. 



Abb. 4.10: Ã„ilnlic wie Abb. 4.9. Ã„nderun der Konzentration einjÃ¤hrigen ( d C F )  
(a) bzw. mehrjzhrigen Eises (W (b) in AbhÃ¤ngigkei vom Gesamtwasserdampfgehalt 
W (in kg /m2)  bei 100 % totaler Eiskonzentration (CF+CM= 100 %). In (a)  bedeutet 
C M 0 0  % reines einjÃ¤l~riges- CF = 0 % reines n~ei~rjÃ¤hrige Eis. Bei (b) ist CM = 100 % 
reines melirjÃ¤liriges- CM = 0 % reines einjÃ¤hrige Eis. 

Abb. 4.11: Ã„hnlic wie Abb. 4.9, jedoch fÃ¼ CT. Ã„nderun der totalen Eiskonzeatration 
(dCT)  in AbhÃ¤.ngigkei vom Gesamtwasserdampfgehalt W (in kg /m2)  und der Konzentra,- 
tion einjÃ¤hrigen (CF)  (a)  bzw. meilrjÃ¤hrige Eises (CM)  (b ) .  



Die Effekte des Gesamtwasserdampfgel~altes auf die Eistypbestimmung (CF oder C M )  
(Abb. 4.9) sind deutlich kleiner als die von Wolkenwasser: CM kann durch eine ErhÃ¶hun 

des Gesamtwasserdampfgehaltes von 0 auf 13 kg/m2 um bis zu 5 % reduziert, aber bei 

niedrigeren Konzentrationen um bis zu 2 % erhÃ¶h werden (Abb. 4.9b u. d). Die Konzen- 

tration einjÃ¤hrige Eises wird durch W fÃ¼ alle ursprÃ¼ngliche Konzentrationen erhÃ¶ht 

jedoch am meisten fÃ¼ niedrige CF (Abb. 4.9a U. C). 

Die Gesamtkonzentration CT (Abb. 4.11) wird durch W fÃ¼ beide OberflÃ¤chentype fast 

gleich modifiziert, und zwar in gleicher GrÃ¶flenordnun wie durch LWP (Abb. 4.8). Die 

stÃ¤rkste ErhÃ¶hunge bei d W =  13 kg/m2 (bis zu 11 %) treten fÃ¼ niedrige Konzentra- 

tionen auf. Typische Werte des Gesamtwasserdampfgehaltes Ã¼be dem Packeisgebiet des 

Weddellmeeres im Winter sind 2-3 kg/m2 wÃ¤hren antizyklonaler, meist wolkenfreier 

Bedingungen, und 10 - 15 kg/m2, wenn das Wasserdampffeld eines Tiefdrucksystems vom 

SÃ¼datlanti advehiert wurde (s. z.B. Abb. 3.3). 

Die Summe der individuellen Effekte von W und LWP (vgl. auch Tab. 4.1 u. 4.2) stimmt 

nicht exakt mit dem kombinierten Effekt der beiden Parameter uberein, der bei At- 

mosphÃ¤re auftritt, die sowohl Wolken als auch Wasserdampf enthalten (W+LWP). Die 

Empfindlichkeit der Helligkeitstemperaturen bezÃ¼glic Wolkenwasser ist reduziert, wenn 

auch Wasserdampf vorhanden ist (Simmer [1994]), und fuhrt zu leicht niedrigeren Konzen- 

trationsÃ¤nderungen Prinzipiell ist diese SensitivitÃ¤ bereits in Abb. 3.2 an den fÃ¼ beide 

atmosphÃ¤risch Parameter erhÃ¶hte optischen Dicken im Bereich von 22 und 37 GHz er- 

kennbar. 

4.4 Unterschiedliche Bodenen~issivitÃ¤te (Tiepoints) 

U m  die Auswirkung verschiedener OberflÃ¤chenernissivitÃ¤t fÃ¼ den AtmosphÃ¤renein 

flufl abschÃ¤tze zu kÃ¶nnen werden Strahlungstransportrecl~nungen fÃ¼ das SSM/I mit 

dem AtmosphÃ¤rendatensat und drei verschieden DatensÃ¤tze von EmissivitÃ¤te durch- 

gefÃ¼hrt Die daraus resultierenden SÃ¤tz von Helligkeitstemperaturen (Tab. 3.2), jeweils 

gemittelt fÃ¼ wolkenlose AtmosphÃ¤ren wurden global ausgelegt fÃ¼ die Sud- (SH) oder die 

NordhemisphÃ¤r (NH) (Cavalieri et al. [1991]) bzw. speziell regional fÃ¼ das Weddellmeer 

(Wedd.) (Stoffen und Schweiger [1991]). 

Die Tabellen 4.1 und 4.2 geben die modellierten KonzentrationsÃ¤nderunge mehrjÃ¤hrige 

Eises und die Ã„nderunge der totalen Eiskonzentration durch die atmosphÃ¤rische Effekte 

von W = 2-13 kg/m2 und LWP = 0-0.5 kg/m2 wÃ¤hren des Durchgangs eines starken 

Tiefdruckgebietes an. Die ersten beiden DatenblÃ¶ck in den Tabellen wurde berechnet fÃ¼ 

verschiedene Konzentrationen einjÃ¤hrige bzw. mehrjÃ¤hrige Eises, der dritte fÃ¼ 100 % 



Tabelle 4.1: Vergleich der Wettereffekte auf die Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises des NASA- 
Team-Algorithmus fÃ¼ das SSM/I-Radiometer und unterschiedliche Tiepoints (Wedd. = Wed- 
dellmeer, SH = SudhemisphÃ¤re NH = NordhernisphÃ¤re) Die KonzentrationsÃ¤~~derunge (%) 
wurden modelliert fÃ¼ eine ErllÃ¶hun des Gesarntwasserdampfgehaltes (W) von 2 auf 13 k g / m 2 ,  
des Wolkenwasserweges (LWP) von 0 auf  0.5 kg/m2 bzw. fÃ¼ beide gemeinsam (Wi-LWP). 

W LWP W+ L W P  

OberflÃ¤che Wedd. SH NH Wedd. SH NH Wedel. SH NH 

^ FY bezeichnet einjÃ¤hriges- M Y  mehrjÃ¤hrige Eis, O W  offenen Ozean. Die Zahlen sind prozentuale Anteile der 
spezifischen OberflÃ¤chentypen Wenn deren Summe nicht 100 % ergibt, besteht der Rest aus offenem Ozean. 



Tabelle 4.2: Vergleich der Wettereffelite auf  die totaie EisJionzentratio.n des NASA-Team- 
Algorithmus fiir das S S W - R a d i o n ~ e t e r  und unterschiedliche Tiepoints (Wedd. = Weddellmeer, 
SH = Siidhen~isphare, NH = Nordl~emisphÃ¤re) Die K o n z e n t r a t i o n s ~ n d e r q e ~ ~  (%) wurden 
modelliert fÃ¼ eine Erl~Ã¶llun des Gesamtwasserdampfgehaltes (W) von 2 auf  13 kg /m2 ,  des 
Woll<enwasserweges ('LWP) von 0 au f  0.5 kg/m2 bzw. fÃ¼ beide gemeinsam (W+LWP). 

W L WP W+LWP 

OberflÃ¤che Wedd. SH NH Wedel. SH N H  Wedd. SH NH 

FY bezeichnet ei~tjÃ¤hriges- MY mehrjÃ¤hrige Eis, OW offenen Ozean. Die Zahlen sind prozentuale Anteile der 
spezifischen OberflÃ¤chentypen \Venn deren Summe nicht 1 0 0 %  ergibt, besteht der Rest aus offenem Ozean. 



Eisbedeckung und verschiedene Ant,eile der beiden Eistypen. Der vierte Block zeigt einen 

Schnitt durch 95 % totale Konzentration, der letzte gleiche Anteile der Eistypen von nied- 

rigen hin zu hohen Konzentrationen. Selbst kleine Konzentratio~~sÃ¤nderunge (100 % FY 

zu FY95 OW05) kÃ¶nne den Atmospl~~reneffekt deutlich beeinflussen (-2 % in CM und 

+0.7% in CT),  wenn die Emissivitatsunterschiede zwischen den OberflÃ¤chentype groÂ 

sind. 

FÃ¼ alle der 30 unterschiedlichen OberflÃ¤chentype variieren die Ã„nderunge in CM und 

C T  durch den Gesamtwasserc1ampfgehalt (W) um nicht mehr als 1 %  bei den 3 Tie- 

pointsÃ¤tzen Wenn Wolkenwasser (LWP) vorhanden ist, wird CM a m  stÃ¤rkste Ã¼be den 

OberflÃ¤che mit niedrigen EmissivitÃ¤te (MY, OW) reduziert (Tab. 4.1), wo Unterschiede 

von bis zu 6 % zwischen den einzelnen Tiepoint,sÃ¤tze auftreten. Die AtmosphÃ¤r beein- 

fluÂ§t CM bis zu 15 % stÃ¤rke Ã¼be FY-Eis mit niedrigeren EmissivitÃ¤te (SI1 gegenÃ¼be 

Wedd.). Auch fÃ¼ C T  (Tab. 4.2) kÃ¶nne Unterschiede von Ã¼be 11 % in der atmosphÃ¤ri 

schen Antwort &uf LWP bzw. W+LWP auftreten. Die grÃ¶fiere Reduktionen von C M  und 

C T  fiir den SH-Tiepointsatz reflektieren die Positionen von FY- und MY-Tiepoint mit 

ihren hÃ¶here P R  und GR. Wenn der MY-Tiepoint z.B. jÃ¼ngere Eis charakterisiert und 

zu hÃ¶here GR verschoben wÃ¤r (vgl. Abb. 4.2), mÃ¼Â§t sich die Atmosphareneffekte im 

PR-GR-Raum (bei allnlicher OberflachenemissivitÃ¤t nicht wesentlich Ã¤ndern wohl aber 

kann durch Stauchung des Konzentrationsdreiecks C F  mehr erhÃ¶h und CM mehr ernied- 

rigt werden. CF und CM reagieren besonders sensibel auf die Lage des ohnehin zeitlich 

und rÃ¤umlic nicht konstanten MY-Tiepoints. 

Es wird geschlossen, daÂ Effekte durch die AtmosphÃ¤r und solche durch die OberflÃ¤ 

chenemissivitat von gleicher GrÃ¶flenordnun sein kÃ¶nnen OberflÃ¤cheneffekt aber klei- 

ner sind bei hohen Konzentrationen offenen Wassers oder mehrjÃ¤hrige Eises, und wenn 

Wasserdampf- und \Volkenwasserwerte groÂ sind. Allnlicl~ ha t t e  eine Studie von Peder- 

sen [I9941 ergeben. daÂ die E1nissivitÃ¤. auf besser als 0.02 beka,nnt sein muÂ§ damit bei 

hohen C T  da,s durch weitere n~it,tlere atmospl~Ã¤risch Parameter verursachte Rauschen 

durch sie nicht dominiert wird. Die hier betrachteten EmissivitÃ¤tsunterschied bei den 

Tiepoints von nahe Null bis zu 0.08 (s. Ta,b. 3.2, z.B. e(37V) bei einjÃ¤hrige Eis fÃ¼ ,,glo- 

bal SHL' und ,,WeddellmeerU) haben also das Potential, gerade bei schwÃ¤chere sonstigen 

Effekten Hauptfehlerquelle zu sein. 

4.5 Vergleich mit  frÃ¼here SchÃ¤tzunge 

~<onzentrationsÃ¤nderunge fÃ¼ das SMMR-Radiometer, berechnet von Pedersen [1991] 

bzw. Maslanik 119921 fiir einige bestimmte OberflÃ¤chentypen werden als Vergleich mit 

den neuen Berechnungen in Tab. 4.3 gezeigt. Neben einfacheren Strahlungstransportmo- 



Tabelle 4.3: Vergleich der Ergebnisse dieser Arbeit mit frÃ¼here SchÃ¤tzunge des Wettereffeli- 
tes (95) im hrASA-Team-Meereisalgorithmus fÃ¼ das SMMR-Radiometer. Der obere Teil zeigt 
Ã„nderunge der Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises (bzw. CM/CT (= multiyear fraction) fÃ¼ Pe- 
dersen [1991l), der untere Effekte auf die totale Eisl~onzentration, jeweils durch eine ErhÃ¶hun 
des Gesan~twasserdampfgehaltes (W) von 2 auf 10 kg/m2, eine Ã„nderun des Wolkenwa.sser- 
weges (LWP) von 0 auf 0.1 kg/m2, oder fÃ¼ beide (W+LWP). Die Zahlen in Klammern sind 
KonzentrationsÃ¤~~derunge fÃ¼ das SSM/1-Radiometer, ebenfalls berechnet fÃ¼ globale Nordhe- 
rnisphÃ¤ren-Tiepoiut (Tab. 3.2). 

Pedersen [1991Ia Maslanik P9921 

W LWP W LWP 

diese Arbeit 

W LWP W+LWP 

' CM/CT des Algorithmus 'Nr. 8' mi t  adjustierten Tiepoints. 
FY bezeichnet einjÃ¤hriges- MY ~nehrjÃ¤hrige Eis, O W  offenen Ozean. Die Zahlen sind prozentuale Anteile der 

spezifischen OherfiÃ¤chentypen Wenn deren Summe nicht 100 % ergibt, besteht der Rest aus offenem Ozean. 

dellen (z.B. Wentz [1983]. keine Streuung in der AtmosphÃ¤re benutzen sie einen leicht 

anderen Tiepointsatz und atmosphÃ¤risch Daten aller Jahreszeiten aus der Arktis. Peder- 

sen [1991] fÃ¼g Wolkenschichten zwischen 400 und 500 m HÃ¶h mit gleichverteiltem LWC 
von 1 g/m3 ein, was zwar eine hÃ¤ufi wolkenbedeckte Schicht darstellt (s. Abb. 3.6), jedoch 

viele der auftretenden hÃ¶here und dickeren Wolken auÂ§e acht lÃ¤Â - unter gleichzeitiger 

Verwendung eines unrealistisch hohen LWC. Maslanik [I9921 verwendet keine Schichtein- 

teilung. sondern benutzt nur IntegralgrÃ¶Â§ der AtmosphÃ¤rensÃ¤ul Der Wasserdampf- 

gehalt wird bei Pedersen [I9911 aus der nicht unbedingt fÃ¼ Polargebiete reprÃ¤sentative 

US-StandardatmosphÃ¤r berechnet, bei Maslanik [I9921 als Mittelwert aus Radiosonden- 

aufstiegen in der Arktis. Beide gehen auch davon aus, daÂ die AtmosphÃ¤reneffekt im 



NASA-Team-Meereisalgorithmus linear von LWP und W abhÃ¤ngen Da WolkenhÃ¶h und 

-mÃ¤chtigkei sowie die FlÃ¼ssigwasserverteilun innerhalb der Wolke wichtig fÃ¼ den Strah- 

lungstransport sind, ergibt das hier verwendete Wolkenparametrisierungsschema, zusam- 

men mit der vollstÃ¤ndige Temperatur- und Feuchteinformation polarer AtmosphÃ¤ren 

eine realistischere EinschÃ¤t,zun der AtmosphÃ¤reneffekt auf Meereiskonzentrationen als 

die bisherigen Untersuchungen. 

Der obere Teil von Tab. 4.3 zeigt Ã„nderunge der Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises 

(dCM), der untere Ã„nderunge der Gesamteiskonzentration (dCT). Die neuen Berech- 

nungen zeigen eine geringere Reduktion von CM durch Wasserdampf (W = 2- 10 kg/m2), 

wÃ¤hren der W-Effekt, anders als bei Pedersen [199l], am grÃ¶Â§t fÃ¼ hohe Konzentra- 

tionen ist. Extrem hohe Ã„nderunge mit W oder LWP bei Pedersen [I9911 treten auf, 

weil er CM/CT (= multiyear fraction) berechnet, wo Fehler betrÃ¤chtlic verstÃ¤rk werden, 

wenn C T  gegen Null geht. Die neuen Ergebnisse fÃ¼ die ErhÃ¶hun der totalen Eiskon- 

zentration fallen in den Bereich derer der anderen beiden Autoren. Sie finden ebenfalls 

mit abnehmender Eiskonzentration zunehmende Effekte in CT. Die Erniedrigung von 

CM durch Wolken (mit einem relativ niedrigen Wolkenwasserweg von 0.1 kg/m2) ist mit 

Ausnahme der OberflÃ¤che niedriger Eiskonzentrationen stÃ¤rke als bei Maslanik [I9921 

und Pedersen [1991]. C T  wird durch LWP weniger erhÃ¶h als bei Maslanik [I9921 und bei 

hohen Anteilen alten Eises sogar erniedrigt. Pedersen [I9911 erhÃ¤l hingegen eine leichte 

Erniedrigung von C T  auch bei niedrigen Konzentrationen. Von keinem Autor sind bisher 

die kombinierten Effekte von W und LWP (W+LWP in Tab. 4.3 sowie Tab. 4.1 und 4.2) 

bestimmt worden. 

Cavalieri et al. [I9841 schÃ¤tze den Fehler in CT mit 0.5% fÃ¼ eine Ã„nderun des Ge- 

samtwasserdampfgehaltes von 2 kg/m2, was insbesondere bei niedrigen Konzentrationen 

weniger ist als hier berechnet. Die Variation von CM mit Wa,sserda.mpf wird auf 1 - 2 % 
bei hohen Konzentrationen geschÃ¤tzt aber auf vergleichsweise sehr hohe 17 % bei einer 

Eiskonzentration von 10 %. Weiterhin wird die Unsicherheit durch eine Wolkendecke mit 

LWP = 0.4 kg/m2 auf relativ niedrige 1 % far C T  und 30 % fÃ¼ CM angegeben. FÃ¼ das 

SSM/I-Radiometer schlÃ¤g Cavalieri [I9921 eine durch die neuen Berechnungen bestÃ¤tigt 

lineare Interpolation bei Zwischenkonzentrat~ionen zwischen Fehlern von 15 % in C T  bei 

OW und 0 % bei FY-Eis vor (vgl. Tab. 4.2). 



4.6 Unterschiede zwischen SchÃ¤tzunge von SMMR, SSM/I und MIMR 

zwischen den AtmosphÃ¤reneffekte bei Meereisa.lgorithmen fÃ¼ das SMMR- und d a s  

SSM/I-Radiometer (Zahlen in Klammern in Tab. 4.3) treten, insbesondere fÃ¼ Wasser- 

dampf, offensichtliche Unterschiede auf. Eine 2-  4 % hÃ¶her Konzentration mehrjÃ¤hrige 

Eises und eine bis Ã¼be 3 %  hÃ¶her Gesamteiskonzentration fÃ¼ SSM/I reflektieren die 

dichtere Lage der 19.35 GHz-KanÃ¤l an der Wa~serd~mpfabsorpt~onslinie bei 22.235 GHz 
gegenÃ¼be den 18.0 GHz-Kan'len bei SMMR. Ein relativ niedriger LWP von 0.1 kg/m2 

reduziert die fÃ¼ SSM/I abgeleiteten CM um 2-  3 % weniger, verglichen mit den fÃ¼ SMMR 

berechneten. Dabei sind die Differenzen zwischen Modellberechnungen mit beiden Radio- 

metern immer grÃ¶Â§ als die Summe der RMS-Fehler, die bei Ableitung der Effekte per  

Regression auftreten (Tab. A-2.1). 

Bei niedrigen Eiskonzentrationen ist der Effekt von LVVP bzw. LWP inkl. W auf die 

Gesamteiskonzentration beim SSM/I-Algorithmus um 1.5% grÃ¶Â§ als beim SMMR- 

Algorithmus (Tab. 4.3). ober  100 % Eisbedeckung mehrjÃ¤hrige Eises bleibt der Un- 

terschied fÃ¼ die beiden Radiometer mit 1.3 % in etwa gleich, wÃ¤hren er sich Ã¼be reinem 

einjÃ¤hrige Eis auf +0,5 % reduziert. Die Unterschiede fÃ¼ die Radiometer sind grÃ¶Â§ fiir 

hÃ¶her LWP (0.5 kg/rn2): +7,0 % fiir OW, +5.8% fÃ¼ MY und +2.2% fÃ¼ FY. 
Diese unterschiedliche Antwort auf atmosphÃ¤risch Parameter ist Teil der systematischen 

Unterschiede zwischen beiden Radiometern, die von L. T. Pedersen (pers. Mitteilungen) 

festgestellt wurden. WÃ¤hren des Zeitraums vom 10.7. bis 20.8.1987, als beide Radiometer 

im Orbit waren, hat  der Vergleich fÃ¼ den Weddellsektor in der Antarktis folgende lineare 

Beziehung der totalen NASA-Team-Eiskonzentrationen ergeben: 

Diese Gleichung impliziert, daÂ man bei CTsMMR = 0 % CTssM/I = 4.8 % erhÃ¤lt und 

bei CTsAtMR = 100 % CTss,vlI = 100.7 %. Der atmosphÃ¤risch Beitrag kann also bei 

starken Zyklonen fÃ¼ den gesamten Unterschied verantwortlich sein, oder im Monatsmit- 

tel (LWP = 0.1 kg/m2) zumindest einen wesentlichen Teil davon erklÃ¤re (Tab. 4.3). Die 

Unt,erschiede bei niedrigen Eiskonzentrat,ionen kÃ¶nne auch durch regionale und zeitliche 

Variationen des Tiep0int.s offenen Wassers (Gloersen et al. [1992], Cavalieri et al. [1991]) 

beeinfluÂ§ sein. 

Ein weiterer Grund fÃ¼ die Unterschiede bei den Radiometern kann die unterschiedliche 

FlughÃ¶h des jeweiligen Satelliten sein (Tab. 2.1), die zusammen mit. der Meafrequenz 

des Radiometers die horizontale AuflÃ¶sun der Bodenpixel bestimmt. Besonders fÃ¼ das 

zukÃ¼nftig MIMR-Ra.dion~eter mit seiner mehr als dreimal so hohen AuflÃ¶sun werden 

grÃ¶oer systematische Unterschiede gegenÃ¼be den frÃ¼here Radiometern erwartet, weil 



Strahlung aus unterscl~iedlichen Gebieten gemessen wird. Die ebenfalls modellierten Wet- 

tereffekte fÃ¼ das MIMR-Radiometer (ohne Tabelle) liegen zwischen denen von SMMR und 

SSM/I und reflektieren die geplanten KanÃ¤l bei 18.7 GHz, zwischen 18.0 GHz (SMMR) 

und 19.35 GHz (SSMII), und 36.5 GHz. Der Zenitwinkel des MIMR wird bei etwa 50' 

liegen, Ã¤hnlic den 50.2' von SMMR und etwas kleiner als die 53.1' von SSM/I. Dies 

trÃ¤g ebenfalls zu berechneten. Unterschieden zwischen den drei Radiometern bei, weil die 

OberflÃ¤chenemissivitÃ zenitwinkelabhÃ¤ngi ist, und weil Strahlung fÃ¼ grÃ¶fier Zenitwinkel 

eine hÃ¶her Extinktionswal~rscheinlichkeit auf ihrem lÃ¤ngere Weg durch die AtmosphÃ¤r 

hat.  FÃ¼ SchÃ¤tzunge der Meereiskonzentration mit Messungen von mehr als einem Ra- 

diometer mufi dieses unterschiedliche Atmospl~Ã¤rei~verl~al te~ berÃ¼cksichtig werden. 

Streng genommen mÃ¼fite bereits fÃ¼ alle der sonst baugleichen SSM/I-Radiometer wegen 

ihrer leicht unteischiedlichen Flugl~Ã¶h (bis zu 50 km) und damit anderen PixelauflÃ¶sun 

am Boden verschiedene Tiepoints definiert werden. um einen systematischen Fehler bei 

langen Zeitserien zu vermeiden, 

4.7 Vergleich NASA-Comiso-Algorithmus 

Das Verhalten des NASA-Team-Meereisalgorithmus bei atmosphÃ¤rische EinflÃ¼sse wird 

abschliefiend mit den aus Radiosondenaufstiegen modellierten KonzentrationsÃ¤nderunge 

beim Comiso-Algorithmus (Kap. 2.4) verglichen. Der Comiso-Algorithmus (Punkte in 

Abb. 4.12) reagiert beim Eistyp (CF, CM) weniger empfindlich auf ~AV~-Anderungen (Teil 

a) als der NASA-Algorithmus. Dargestellt sind hier die kombinierten Effekte von realen 

AtmosphÃ¤ren also solchen, die sowohl Wolkenwasser (LWP) als auch Wasserdampf (W) 
enthalten. Ebenso wie beim NASA-Algorithmus (OWN, M y v )  wird auch beim Comiso- 

Algorithmus die Konzentration einjÃ¤hrige Eises (CF) Ã¼be MY starker erhÃ¶h als Ã¼be 

OW. FÃ¼ alle OberflÃ¤che recht einheitlich weniger durch LWP reduziert ist die Kon- 

zentration mehrjÃ¤hrige Eises (CM) beim Comiso- gegenÃ¼be dem NASA-Algorithmus. 

Die totale Eiskonzentration (CT) fallt Ã¼be MY-Eis beim Comiso-Algorithmus sehr viel 

stÃ¤rke ab (bis zu -20 %). gegeniiber nur etwa -2% beim NASA-Algorithmus. Ebenso 

findet Ã¼be reinem FY-Eis, anders als beim NASA-Algorithmus, eine leichte Reduktion 

s tat t .  FÃ¼ niedrige Eiskoi~zentr~tionen, insbesondere mit hohen1 FY-Anteil, ist die totale 

Eiskonzentration beim Comiso-Algorithmus schwÃ¤che von LWP beeinflufit. 

Die Unterschiede zwischen beiden Algorithmen in der W-AbhÃ¤ngigkei (Abb. 4.12b) sind 

deutlich kleiner als fÃ¼ die LWP-AbhÃ¤ngigkeit C F  Ã¼be FY-Eis wird beim Comiso- 

Algorithmus weniger durch Wasserdampf erhÃ¶ht wÃ¤hren CM etwas weniger reduziert 

wird. Bei C T  findet beim Coiniso-Algorithmus fÃ¼ FY-Eis eine Reduktion von 1 % stat t ,  
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Abb. 4.12: Vergleich von MeereislionzentrationensÃ¤nderungen die mit dem NASA- 
Team-Algorithmus (Kurven) und dem Comiso-Algorithmus (Punkte) fÃ¼ den Weddellmeer- 
Tiepointsatz aus Modellergebnissen berechnet wurden. Teil a )  zeigt die LWP-AbhÃ¤ngigkei 
(wobei Wasserdampf in den AtmosphÃ¤re vorhanden ist (W+LWP)) von CF, CM und CT; 
Teil b )  die W-AbhÃ¤ngigkeit jeweils fÃ¼ die drei reinen OberflÃ¤chentype O W ,  FY- und M Y -  
Eis sowie fÃ¼ einen Mischtyp von je 50 %. 



wÃ¤hren der NASA-Algorithmus sowohl fÃ¼ FY- als auch fÃ¼ MY-Eis die Konzentration 

mit steigendem Wasserdampfgehalt erhÃ¶ht 

Zu berÃ¼cksichtige ist bei diesem Vergleich weiterhin, daÂ der NASA-Algorithmus wegen 

der als Variablen benutzen VerhÃ¤ltniss von Helligkeitstemperaturen (PR und GR) na- 

hezu unempfindlich gegenÃ¼be VerÃ¤nderunge der physikalischen OberflÃ¤chentemperatu 

des Eises ist. Der Comiso-Algorithmus verwendet die Helligkeitstemperaturen direkt und 

wÃ¼rd deshalb bei Vergleichen, die anders als hier keine klar definierten OberflÃ¤chenbedin 

jungen vorgeben, insbesondere aber fÃ¼ reale Eis- und WetterverhÃ¤ltniss beim Durchzug 

von Tiefdruckgebieten, stÃ¤rke beeinfluflt. 





5 Anwendung auf Fallstudien 

D i e  modellierten Atmosp1iÃ¤.reneffekt bei der Bestin~n~ung von Meereiskonzentrationen 

werden jetzt mit I<onzentrationsÃ¤nderunge verglichen, die aus SSM/I-Satellitendaten ab- 

geleitet werden. Sowohl Betrag als auch regionale Verteilung der Meereisanomalien wer- 

den fÃ¼ das Gebiet des Weddellmeeres untersucht, wo von F.S. Polarstern gleichzeitig 

die Radiosondenaufstiege fÃ¼ Modellrechnungen (Kap. 4) aufgenommen wurden und Bo- 

denbeobachtungen existieren. Die zur gleichen Zeit aufgetretenen Wolkengebiete werden 

anliand von Infrarot-htellitendaten geographisch lokalisiert und verfolgt. Mit SSM/I wird 

der Wolkenwasserweg LWP und der Gesamtwasserdampfgehalt W der AtmosphÃ¤r sowohl 

Ã¼be Ozean als auch Ã¼be Meereis a,bgeschÃ¤tz und mit den in SSM/I-Daten auftreten- 

den EiskonzentrationsÃ¤nderunge in Relation gesetzt. Eine Korrektur der durch die At- 

mosphÃ¤r verfÃ¤lschte Meereiskonzentrationenen wird anhand der p-arametrisierten Werte 

von LWP und W sowohl fÃ¼ aktuelle Situationen als auch im Monatsmittel vorgenom- 

men. Im Vergleich mit Gesamteiskonzentrationen eines dynamisch-thermodynamischen 

Meereismodells werden reale KonzentrationsÃ¤nderunge ohne AtmosphÃ¤renfehle wÃ¤hren 

des Durchgangs von. Tiefdruckgebieten aufgezeigt. 

5.1 AtmosphÃ¤reneffekt bei der Bestimmung der Meereiskonzentration 
mit Mikrowellen-Satellitendaten 

Gesamteiskonzentration (CT) und Konzentration der Eistypen (CF und CM) im Wedell- 

sektor der Antarktis werden aus Daten der einzelnen ÃœberflÃ¼ des SSM/I-Radiometers 

(Satellit F-11) fÃ¼ die Wintermonate Juni und Juli 1992 berechnet. Die Tiepoints fÃ¼ 

den NASA-Team-Meereisalgorithmus (Tab. 3.2) werden als Minima der Helligkeitstem- 

peraturen bei offenem Wasser (OW-Tiepoint) bzw. Ã¤ltere Eis (MY-Tiepoint) und als 

Maxima bei einjÃ¤.hrige Eis (FY-Tiepoint) direkt aus den Satellitendaten bestimmt. Sie 

sind sehr Ã¤hnlic denen fÃ¼ November im Weddellmeer von Steffen und Schweiger [1991]. 

Bei allen Pixeln werden berechnete Konzentrationen fÃ¼ GradientverhÃ¤ltniss GR > 0.05 

auf 0 % gesetzt (OW-Wetterfilter). Dieser Filter entfernt alle Wettereffekte in einigen 

hundert Kilometern Entfernung zur Eiskante, und erst Ã¼be dem wÃ¤rmere Wasser des 

SÃ¼datlantik und SÃ¼dpazifik treten irrtÃ¼mlich Eiskonzentrationen auf, verbunden mit ei- 

ner Streuungserniedrigiing von GR bis auf 0.045 im Bereich mÃ¤chtige Wolkengebiete oder 

Niederschlag (Abb. 5.1a-C). Dort fÃ¤lschlic auftretende Eiskonzentrationen kÃ¶nne i.allg. 

durch A-Priori-Informationen ausgeschlossen werden. Land- und Schelfeisbildpunkte wer- 

den mit dem auf die AuflÃ¶sun von 0.25' Breite mal 0.5' LÃ¤ng umgerechneten Landfeld 

vom SSM/I-Gitter (NSIDC [1996]) maskiert (hellgraue FlÃ¤chen) 



Abb. 5.1a zeigt die Konzentration einjÃ¤hrige Eises (CF) fÃ¼ den 24.07.92. Der Unke 

Teil ist aus 6 Satellitenorbits vom Vormittag (a.m.), der rechte Teil aus ÃœberflÃ¼g vom 

Nachmittag (p.m.) zusammengesetzt. Gut unterscheidbar sind Gebiete mit hoher CF i m  

sÃ¼dliche und Ã¶stliche Weddellmeer und Gebiete niedrigerer C F  im nordwestlichen Teil. 

Im Nordwesten zwischen etwa 30' und 60Â° sowie 60' und 70Â° befindet sich auch Ã¤lteres 

meist zweijÃ¤hrige Eis (SY, second-year ice) hÃ¶here Konzentration (Abb. 5.1b), und die 

Gesamtkonzentration CT ( =  CF+CM) (Abb. 5 . 1 ~ )  erreicht hier wie in den Ã¼brige Ge- 

bieten hohe Werte. Die totale Eiskonzentration nimmt von SÃ¼ nach Nord leicht ab und 

verringert sich erst sehr viel stÃ¤rke zur relativ scharfen Eiskante hin. Die Verteilung von 

jÃ¼ngere und Ã¤ltere Eis spiegelt den AlterungsprozeÂ wÃ¤.hren des Durchgangs durch 

den zyklonalen Wassermassenwirbel des Weddellmeeres vom Ã¶stliche Ã¼be den sÃ¼dliche 

in den nordwestlichen Teil wider. Weiterhin ist ein Neueisgebiet (hohe CF) vor dem Ron- 

neschelfeis erkennbar, das bei periodisch auftretenden katabatischen Winden im Bereich 

von Polynyen gebildet wird und sich im Laufe eines Winters immer weiter in Richtung 

Nordwesten ausbreitet (s. auch Viehoff et al. [1994]). Ãœbe offenem Ozean sind im SÃ¼dpa 

zifik und vor SÃ¼damerik durch Wolkengebiete verursachte StÃ¶runge zu erkennen, die 

sich im Laufe des 24.07. in der Westwinddrift weiter nach Osten verlagern (vgl. Abb. 

5.5). Weitere sofort sichtbare Wettereffekte sind die ErhÃ¶hun von C F  auf Ã¼be 100 % 
bei 20Â°W 65's (24.07. a.m.) und die anschliefiende sofortige Erniedrigung (24.07. p.m.), 

sowie die synchron dazu auf unter 0 % reduzierte CM. Allgemein sei darauf hingewiesen, 

daÂ viele der hier gezeigten Abbildungen in Oelke [I9961 farbig erschienen sind und dort 

eine wesentlich grÃ¶Â§e Detailtreue aufweisen. 

Deutlich besser erkennbar sind diese-Wettereffekte durch Differenzenbildung fÃ¼ Mefiwerte 

vom Nachmittag (p.m.) und Vormittag (a.m.) (Abb. 5.2a-C). FÃ¼ jedes Mefipixel, das so- 

wohl morgens als auch abends Werte aufweist, wird die Differenz gebildet und anschlieÂ§en 

durch GauÂ§'sch Mittelung mit den acht direkt anschliefienden Pixeln geglÃ¤ttet 

Die Resultate zeigen, daÂ Satellitendaten wÃ¤hren einer Anzahl von Fallstudien im Wed- 

dellmeer (z.B. 24.7.92, aber auch 12.6., 22.6., 25.6., 7.7., 16.7., 18.7. und 22.7.) sehr Ã¤hn 

liche KonzentrationsÃ¤nderunge wie die Modellrechnungen liefern, und zwar eine starke 

ErhÃ¶hun des Anteils einjÃ¤hrige Eises, eine Reduktion des Anteils Ã¤ltere Eises in gleicher 

Groflenordnung sowie deutlich kleinere Ã„nderunge in totaler Eiskonzentration. Dies wird 

am deutlichsten im nordwestlichen Weddellmeer zwischen 60' und 65OS, 30' und 50Â°W 

wo ein frontales Wolkenfeld am Abend des 24. Juli 1992 von Westen her hineinzieht (vgl. 

Abb. 5.3). Die Position des Wolkensystems fÃ¤ll mit einer ErhÃ¶hun des Gesamtwasser- 

dampfgehaltes von bis zu 10 kg/m2 Ã¼berei (Kap. 5.2.2, Abb. 5.5c), und der LWP wird 

im Vergleich zum Morgen um bis zu 500 g/m2 erhÃ¶ht Diese Ã„nderunge in W und LWP 



Abb. 5.1: Konzentration einjÃ¤hrigen (CF) (a) und mehrjiihrigen Eises (CM) (b) sowie die Ge- 
samteiskonzentration ( C T )  (C)  fÃ¼ den 24.07.92 vormittags (a.m., links) und nachmittags (p.m., 
rechts). Die Berechnungen wurden mit dem Tiepointsatz fÃ¼ das Weddellmeer und GR < 0.05 
als Ozeanwetterfilter durchgefÃ¼hrt 



Abb. 5.2: Differenzfelder der Meereiskonzentrationen CF (a), CM (b) und CT (C) iin 
Weddellmeer zwischen SSM/I-Messungen vom 24.07.92 naciimittags (p.ni.) und vormit- 
tags (a.m.) (vgl. Abb. 5.1). 

wurden auch mit Radiosonden von F.S. Polarstern bei 62OS, 44OW gemessen (vgl. Abb. 

3.3 ,  Julianische Tage 204-208). 

Eine Erniedrigung von CM um bis zu -40 % wie in Abb. 5.2b kann nach den Modellrech- 

nungen fÃ¼ OberflÃ¤chenzusammensetzunge von 25 % einjÃ¤hrige Eis und 75 % offenem 

Wasser auftreten. Ã„hnlich Anomalien treten bei den hÃ¶here Gesamtkonzentrationen 

von 9596, wie sie vor Ort beobachtet wurden (Haas  et al. [1992]), ebenfalls auf, wenn 

das Eis einen grÃ¶Â§er mehrjÃ¤hrige Anteil aufweist (bzw. zweijÃ¤hrigen oder Anteil vom 

Typ ,,B" (Caval ier i  [1992])). 



Die umgekehrten Effekte weiter im Osten des Weddellmeeres, mit einer ErhÃ¶hun von 

CM und einer Erniedrigung von C F  um 10-20 %, resultieren von ostwÃ¤rt abziehenden 

Frontalwolken und dem sich verringernden Wasserdampfgehalt einer frÃ¼here Zyklone. 

Relativ schnell ziehende StÃ¶runge (20 LÃ¤ngengrad bei 60's in 12 Stunden, also mit 

Geschwindigkeiten von etwa 90 km/h) verursachen Streifen positiver und negativer Kon- 

zentrationsanomalien, die spÃ¤,te auch im Wasserdampf- und im Wolkenwasserfeld (Abb. 

5.5) wiedergefunden werden. 

Die Gesamteiskonzentration (Abb. 5 . 2 ~ )  wird um 5-10 % in denjenigen Gebieten erhÃ¶ht in 

die das Wolkensystem hineinzieht. Die Erniedrigungen von CT Ã¶stlic davon kÃ¶nne nach 

den Modellrechnungen fÃ¼ eine LWP-ErhÃ¶hun Å¸be Eis mit mehrjÃ¤hrige Chrakteristik 

resultieren, sind aber verursacht durch den sich verringernden Gesamtwasser- und Wolken- 

wassergehalt. Die Erniedrigung in CT kann aber immer auch teilweise das Resultat von 

tatsÃ¤chliche Ã–ffnunge des Packeises in der divergenten EisstrÃ¶mun des Weddellmeeres 

sein, was in den Modellrechnungen nicht enthalten ist. Auf die GrÃ¶flenordnun von realen 

Konzentration~~nderungen wird weiter in Kap. 5.5 eingegangen. 

Wenn offene WasserflÃ¤che innerhalb des Packeises vorhanden sind, wird ein zusÃ¤tzliche 

Feuchteflufl zur advehiert.en Feuchte der Zyklone addiert. Der Gesamtwasserdampfgehalt 

wird erhÃ¶ht Seerauch und n~Ã¶glicherweis niedrige Wolken kÃ¶nne sich bilden. Hierdurch 

entsteht ein RÃ¼ckkopplungsprozefl denn die erhÃ¶hte Werte von LWP und W durch Ã–ff 
nung des Eises bei Tiefdruckdurchgangen wirken sich wiederum auf die Bestimmung der 

Meereiskonzcntrationcn mit passiven Mikrowellen aus. 

Auch Maslanik et al. [1995] haben mit SSM/I-Daten eine ErhÃ¶hun des Anteil einjÃ¤hri 

gen Eises von 25% wÃ¤hren der Passage einer Zyklone Å¸be arktisches Meereis gefun- 

den. Dieses kann durch atmosphÃ¤risch Effekte erklÃ¤rt doch nicht zweifelsfrei von einer 

ErhÃ¶hun von C F  durch iiberfrierende offene Wasserrinnen (leads) - bei entsprechend 

niedrigen Temperaturen - unterschieden werden. Sie finden wÃ¤hren des FrÃ¼hling auch 

einem allgemeinen Anstieg von CF in der Arktis, der mit der ErhÃ¶hun der Lufttempe- 

ratur zusammenfÃ¤llt und eine ErhÃ¶hun des atmosphÃ¤rische Wasserdampfgehaltes der 

wÃ¤rmere Luft reflektieren kÃ¶nnte 

5.2 Wolkenerkennung 

5.2.1 Untersuchung der geographischen Verteilung mit Infrarotdaten 

WÃ¤hren  dieser Winter-Feldstudie zwischen Juni und August 1992 werden frontale Wol- 

kenbÃ¤nde Å¸be dem Packeis mit Daten zweier Satellitenradiometer, dem Advanced Very 

High Resolution Radiometer (AVHRR) und dem Operational Linescan System (OLS) 

(Kap. 2.2.2) delektiert. Hohe Wolken sind anhand ihrer niedrigen Temperatur im In- 



frarotkanal (IR) gut zu erkennen, wÃ¤hren durch die geringe kurzwellige Einstrahlung in 

der Polarnacht nicht genÃ¼gen Information in den KanÃ¤le des sichtbaren Spektralbereichs 

der Radiometer vorliegt. Wegen der hohen optischen Dicke der bewÃ¶lkte Atmosphare im 

Infrarotspektralbereich erhÃ¤l man lediglich MeÂ§wert, aus der obersten Wolkenschicht. 

Aus dieser reinen Temperaturinformation der Infrarotradiometer kÃ¶nne Wolken nur qua- 

litativ lokalisiert und anhand ihrer Obergrenze charakterisiert werden, da IR-Daten keine 

Information Ã¼be das Vertikalprofil des Wolkenwassers liefern. Es kann jedoch angenom- 

men werden, daÂ hochreichende AufgleitbewÃ¶lkun im Bereich von Fronten mit einem 

hohen Wolkenwasserweg (LWP) in Verbindung steht. Ãœbe den Waserdampfgehalt Ã¼be 

Meereis kann aber selbst bei klarer Atmosphare keine Angabe gemacht werden. Mit Mi- 

krowellen ist es dagegen mÃ¶glich Informationen Ã¼be die Integralwerte von Wolkenwasser 

und Wasserdampf der atmosphÃ¤rische SÃ¤ul zu erhalten. 

Wolkengebiete erscheinen in Abb. 5.3 aufgrund ihrer niedrigen Temperatur (bis zu -70Â°C 

weiÂ und heben sich von relativ wÃ¤rmere Eis- und WasseroberflÃ¤che ab. Ein Fronten- 

system erstreckt sich am 24.07.92 vom SÃ¼dpazifi Ã¼be den Nordteil der Antarktischen 

Halbinsel bis ins westliche Weddellmeer und verlagert sich bis zum Abend (unteres Bild, 

19:41 GMT) bis auf etwa 30Â° ins zentrale Weddellmeer. Auch ein vorheriges Tiefdruck- 

gebiet ist im Ã¶stliche Teil von Abb. 5.3a noch anhand eines Wolkenwirbels zu erkennen. 

Als schwarze Linie ist die aus SSM/I-Daten extrahierte ungefÃ¤hr Packeiskante zur Orien- 

tierung mit eingezeichnet. Abb. 5.3a wird zur Beurteilung der AtmosphÃ¤reneffekt bei den 

SSM/I-MorgenÃ¼berflÃ¼g (a.m.) herangezogen, Abb. 5.3b fÃ¼ die AbendÃ¼berflÃ¼ (p.m.). 

5.2.2 B e s t i m m u n g  v o n  in tegr ie r tem Wolkenwasser-  u n d  Wasserdampfgeha l t  

u b e r  OberflÃ¤che mit niedrigen und wenig variablen EmissivitÃ¤te wie denen des Ozeans 

kÃ¶nne der Gesamtwasserdampfgehalt (W) bzw. der Wolkenwasserweg (LWP) mittels Al- 

gorithmen im passiven Mikrowellenbereich abgeleitet werden (z.B. SchlÃ¼sse und Emery 

[1990], Karstens et al. 119941). Ãœbe Meereis mit seiner hohen und variablen EmissivitÃ¤ 

hingegen kÃ¶nne diese Parameter gewÃ¶hnlic nicht bestimmt werden. Als SchÃ¤tzun fÃ¼ 

die atmosphÃ¤rische Parameter werden W und LWP Ã¼be Eis vorerst mit Algorithmen fÃ¼ 

offenes Wasser abgeleitet (Simmer [1994], Oelke [1992]), wozu die Helligkeitstemperaturen 

des SSM/I-Satellitenradiometers benutzt werden: 

W = ao + ai In (290 - T ~ ( 2 2 v ) )  + ffi2 . T ~ ( 3 7 v )  (5.1) 

LWP = bo + b1 , In (280 - T w ) )  + 62 In (280 - T ~ ( 3 7 v ) )  (5.2) 

Die ai und bi sind Regressionskoeffizienten. Ãœbe Ozean betrÃ¤g die Genauigkeit der Ab- 

leitung 1.4 kg/m2 fÃ¼ W und 0.03 kg/m2 bei LVVP. 



Abb. 5.3: Komposition von NOAA-AVHRR- und DMSP-OLS-Satellitenaufnahmen 
im infraroten Spektralbereich fÃ¼ den 24.07.92 beim Durchgang von krÃ¤ftige Tief- 
drucksystemen Ã¼be das Packeisgebiet des Weddellmeeres. Der obere Teil (a)  (4:41 
und 8:36 G M T )  ist vergleichbar zu den SSM/I-MorgenÃ berfl Ã¼ge (a.m.) ( A b  b. 5.1 bzw. 
5.5), der untere Teil ( b )  (19:41 G M T )  zu den AbendÅ berf igen (p.m.).  Die schwarze 
Linie markiert die Packeisgrenze. 



FÃ¼ eine grofie .&nderung der aus Satellitendaten berechneten Eiskonzentration innerhalb 

von kurzer Zeit (weniger als einem Tag) kann angenommen werden, daÂ sie hauptsÃ¤chlic 

von schnell ziehenden Wasserda,mpf- und Wolkenwasserfeldern resultiert und kaum von 

tatsÃ¤chliche KonzentrationsÃ¤nderunge des Packeises. Deshalb wird die Ã„nderun der 

atmosphÃ¤rische Pa,rameter W und LWP innerhalb von 12 Stunden als Differenz der 

Mefiwerte aufeinanderfolgender ÃœberflÃ¼ des Satelliten (z.B. zwischen Abend- und Mor- 

genÃ¼berflug mit Gl. 5.1 und Gl. 5.2 berechnet. Diese beiden Differenzfelder, sowohl fÃ¼ 

offenen Ozean als auch fÃ¼ Meereis, sind in Abb. 5 . 5 ~  U. d (S. 71) fÃ¼ den Bereich des 

Weddellmeeres zwischen 100Â und OOW sowie 45' und 80Â° dargestellt. 

Um dieses Verfahren auf seine Genauigkeit zu Ã¼berprÃ¼fe werden Gl. 5.1 und Gl. 5.2 

auf modellierte Helligkeitstemperaturen aus Radiosondenaufstiegen (Kap. 4.1) angewandt. 

Ã„hnlic wie in Kap. 3.3.2 werden die OberflÃ¤~henemissivit~te dafÃ¼ derart gewÃ¤hlt daÂ 

die in Tab. 5.1 angegebenen Eckwerte der drei OberflÃ¤chentype als Mittelwerte bei wol- 

kenlosen FÃ¤lle (LWP = 0 kg/m2) resultieren. Die Helligkeitsternperaturen (TB(22V) und 

TB(37V)) werden anschliefiend noch mit einem konservativen Wert von 1 I< fÃ¼ die Unge- 

nauigkeit des Satellitenradiometers verrauscht. FÃ¼ Unterschiede von weniger als 500 g / m 2  

zwischen dem LWP von zwei Radiosonden berechnet der LWP-Algorithmus (Gl. 5.2) diese 

LWP-Differenz mit einem RMS-Fehler von nur 20 bis 80 g/m2,  wenn der Anteil einjÃ¤hri 

gen Eises mit seiner hohen EmissivitÃ¤ 75% nicht Ã¼bersteig (Abb. 5.4a U. C). Allge- 

mein zeigt sich, daÂ mit zunehmender EmissivitÃ¤ des Untergrundes (hauptsÃ¤chlic durch 

ErhÃ¶hun des'einjÃ¤.hrige Eisanteils) die LWP-Differenz fÃ¼ Satellitendaten (dLWP(0W- 

Algorithmus)) gegenÃ¼be der Differenz aus Radiosonden (dLWP(RS)) unterschÃ¤t,z wird 

(Abb. 5.4b). Dies resultiert einerseits daher, daÂ die relative Helligkeitstemperatur- 

erhÃ¶hun durch Wolken und Wasserda,mpf bei 22 und 37 GHz Ã¼be Eis hoher EmissivitÃ¤ 

klein wird, andererseits auch, weil der an der EisoberflÃ¤ch reflektierte atmosphÃ¤risch 

Strahlungsanteil (Term 3 in Gl. 3.2) nahezu verschwindet. 

Tabelle 5.1: OberÂ§Ã¤chenemissivitÃ¤ ( E )  und Helligkeitstemperaturen (TB, K) bei 
22.235 GHz und 37 GHz fÃ¼ AtmosphÃ¤re mit Wolken und Wasserdampf, gemittelt fÃ¼ 
L W P  = 0 kg/m2. Diese cl~arakterisieren die reinen OberffÃ¤chentype fÃ¼ Algorithmen zur 
Ableitung von W und LWP (Gl. 5.1 und G1 5.2)  mit S S M / I  in1 Weddellmeer. 

einjiihriges Eis mehrjÃ¤hrige Eis offener Ozean 
Kanal C TB E TB - C TB 

22.235 V 0.973 262.0 0.767 214.0 0.646 185.0 
37.0 V 0.963 260.0 0.608 184.0 0.692 202.0 



N (RS)= 155 4 N (Var )= 10068 

Bias- 0 09 kg/mS 
RMS= 0 76 kg/m' 

dWmax J 5  kg/mSL 
dLWP max 500 o/m" 

0 2 4 6 8 1 0 1 2 1 4  

dW (RS) [kg/m2] 

0 100 200 300 400 500 

dLWP (RS) [g/m2] 

Abb. 5.4: Streudiagra.mme der Differenzen von W (linker Teil) bzw. LWP (rechter Teil) 
aus Radiosondenaufstiegen (Abszissen) mit den Differenzen von W bzw. LWP, berechnet 
nach Gl. 5.1 und Gl. 5.2 n ~ i t  modellierten Helliglieitstemperaturen aus den Aufstiegen (Ordi- 
naten). Die Teile ( a )  bis ( C )  zeigen das Verhalten bei drei verschiedenen OberflÃ¤chentypen 



Der Algorithmus fÃ¼ den Gesamtwasserdampfgehalt W (Gl. 5.1) berechnet die W-Differenz 

mit einem RMS-Fehler von 0.7 bis 1.8 kg/m2 fÃ¼ alle in Tab. 4.2 aufgefÃ¼hrte OberflÃ¤chen 

typen. FÃ¼ drei unterschiedliche OberflÃ¤che (OW, FY75 OW25 und FY10 MY85) sind in 

Abb. 5.4a-C die Streudiagramme von Ã¼be 10 000 Permutationen der Differenzen aus 155 

Radiosondenaufstiegen dargestellt, wobei der Unke Teil jeweils Wasserdampf, der rechte 

Wolkenwasser zeigt. 

Gl. 5.1 und Gl. 5.2, angewandt auf SSM/I-Helligkeitstemperaturen vom 24.07.92, ergeben 

Ã¼be Ozean die Wasserdampf- und Wolkenwasserfelder von Abb. 5.5a U. b, die gut mit 

den auf den Infrarotaufnal~men erkennbaren Wolkenstrukturen (Abb. 5.3) Ã¼bereinstim 

men. Wolkenwasserfelder mit einem LWP von bis zu 500 g/m2 und Wasserdampffelder 

mit W bis zu 22 kg/m2 ziehen in der WestwindstrÃ¶mun vom Ozean auf das Packeisgebiet 

zu. Besonders interessant ist nun, daÂ die Verlagerung der Wolkenstrukturen aus Abb. 

5.3 nicht nur Ã¼be Ozean, sondern auch Ã¼be Meereis, charakterisiert durch die Differenz- 

felder dW und dLWP (Abb. 5 . 5 ~  u. d), mit den WolkenbÃ¤nder der Infrarotdaten, trotz 

eines mÃ¶gliche zeitlichen Unterschiedes von bis zu mehreren Stunden, zusammenfÃ¤llt 

Der Gesamtwasserdampfgehalt W verÃ¤nder sich um bis zu 15 kg/m2 innerhalb von etwa 

12 Stunden, der Wolkenwasserweg LWP um bis zu 500 g/m2. Diese Differenzfelder der 

atmosphÃ¤rische Parameter zeigen die gleichen Strukturen wie die Differenzfelder der Eis- 

konzentrationen (Abb. 5.2) und werden in Kap. 5.4 als Grundlage fÃ¼ die AtmosphÃ¤ren 

korrektur verwendet. 

FÃ¼ die Ableitung der stark variablen atmosphÃ¤rische Parameter aus Satellitendaten ist 

es wichtig, die MeÂ§wert der aktuellen ÃœberflÃ¼ zu benutzen. Bei tÃ¤glic gemittelten 

Daten, wie vom SSM/I-Gitter auf CD-ROM des National Snow und Ice Data Center 

( N S I D C  [l996]), kann wegen der nichtlinearen Beziehungen zwischen Helligkeitstempe- 

raturen und atmosphÃ¤rische Parameter wÃ¤hren stark verÃ¤nderliche atmosphÃ¤rische 

ZustÃ¤nd vom Mittelwert der Helligkeitstemperatur nicht unbedingt auf den Mittelwert 

des Parameters geschlossen werden (Stegen et al. [1992]). 

5.3 ÃœberprÃ¼fu der modellierten Effekte 

Ãœbe dem eisfreien Ozean ist es mÃ¶glich LWP und W direkt mit Gl. 5.1 und GI. 5.2 zu be- 

stimmen. Ebenso liefert der NASA-Team-Algorithmus scheinbar auftretende Meereiskon- 

zentrationen Å¸be eisfreiem Wasser, fÃ¼ welche nun die modellierten AtmosphÃ¤reneffekt 

aus Kap. 4 Ã¼berprÃ¼ werden sollen. FÃ¼ den gesamten Zeitraum 1.6. bis 31.7.92 werden 

in1 Seegebiet vor der Packeisgrenze zwischen 52.5' und 55's sowie 50' und 45OW Meer- 
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Abb. 5.5: Gesamtwasserdan~pfgel~alt W (a)  nach Gl. 5.1 und Woikenwasserweg LWP ( b )  nach 
Gl. 5.2 Ã¼be offenem Ozean fÃ¼ den 24.07.92 vormittags (a.m.,  links) und nachmittags (p.m., 
rechts), wobei Meereis ausma5kiert ist. Teile C) und d)  zeigen die Differenzen dW und d L W P  
sowohl Ã¼be Wasser als auch Ã¼be Meereis Die schwarze Linie markiert die Eiskante. 
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Abb. 5.6: Streuplots der Konzentrationen CF, CM und CT in Abl~Ã¤ngigkei vom LWP 
(Gl. 5.2) fÃ¼ den Zeitraum 1.6.-31.7.92 in1 offenen Ozean vor dem Packeisgebiet des 
Weddellmeeres (52.5' bis 55'S, 4 9  bis 50Â°W) Als Kurven eingezeichnet sind die fÃ¼ das  
Weddellmeer aus Radioso~lde~~aufstiegen modellierten Effekte fÃ¼ offenen Ozean (LWP und 
W vorhanden, vgl. Tabellen 4.1 u. 4.2). 

eiskonzentrationen (CF, CM und C T  mit dem NASA-Team-Algorithmus) sowie der Wol- 

kenwasserweg LVVP berechnet und gegeneinander mfgetragen (Abb. 5.6). Ein Bias in der 

Groflenordnung von wenigen Prozent tri t t  infolge der Verwendung von mittleren Ozean- 

emissivitÃ¤te fÃ¼ die mitt,leren Tiepoints auf. Da hier die prinzipiellen Atmosphareneffekte 

untersucht werden sollen, werden die Konzentrationen bei LWP = 0 g/m2 im Mittel auf 

0 % gelegt, wodurch der RMS-Fehler zu den als Kurven ebenfalls eingezeicllneten Modell- 

ergebnissen (fÃ¼ LWP inkl. W im Weddellmeer, vgl. Tab. 4.1 und 4.2) minimiert wird. Ein 

Ã¤hnliche Verhalten der SSM/I-Konzentrationen, mit leicht unterschiedlichem Bias, wird 

auch fÃ¼ eine R,eihe weiterer Testgebiete im Ozean vor der Packeisgrenze des Weddell- 

meeres gefunden. Ein berechneter Bias bedeutet, daÂ bei wolkenlosen FÃ¤lle Ã¼be Ozean 

(LWP 0 g/m2) weitere Effekte die Konzentrationen leicht erhÃ¶hen Der verbleibenden 

RMS-Fehler von 5.2% fÃ¼ C F ,  3 .0% fÃ¼ CM und 3.7 % fÃ¼ C T  resultiert fÃ¼ gegebene 

LWP aus unterschiedlichen Bodenrauhigkeiten (infolge von verschiedenen Windgeschwin- 

digkeiten und Schaumbedeckungen) sowie unterschiedlichen Gesamtwasserdampfgehalten. 

Niedrige W ( 0 - 7  kg/m2) liefern fÃ¼ C F  und CT bei einem bestimmten LWP geringere 



Konzentrationen als der Mittelwert, hohe W (10-30 lig/m2) hÃ¶here Die W-AbhÃ¤ngigkei 

ist umgekehrt fÃ¼ CM. Ebenfalls enthalten ist die Variation des Mikrowellensignals durch 

Wolken mit unterschiedlicher BasishÃ¶h und vertikaler MÃ¤chtigkei (vgl. Kap. 4.2.2). Der 

Verlauf der a,us Radiosondenaufstiegen modellierten Kurven in AbhÃ¤,ngigkei vom Wol- 

kenwasserweg wird von den SSM/I-MeBwerten in Abb. 5.6 gut. bestÃ¤tigt 

Mit Meereis ist keine racliometrisch rÃ¤umlic und zeitlich relativ homogene OberflÃ¤ch 

niedriger EmissivitÃ¤ (und definierter Konzentration, nÃ¤mlic 0 %) wie mit dem Ozean 

vorhanden. Da auch die Ableit,ung von LWP unsicherer ist (dieser kann sinnvoll nur als 

Differenz a,usgedriickt werden) und andere Informationsquellen nicht zur VerfÃ¼gun stehen, 

kann eine solche Beurteilung der Atinosphareneffekte dort nicht vorgenommen werden. 

5.4 Korrektur  von Meereiskonzentrationen 

D a s  Potential zur Verbesserung von EiskonzentrationsscllÃ¤tzunge aus passiven Mikro- 

we l le~ ld~ ten  mit der Kenntnis von atmosphÃ¤.rische Parametern wird nun durch multiple 

lineare R,egression untersucht. Diese Methode bestimmt, die Relation einer unbekannten 

GrÃ¶Â (hier CF,  CM oder CT)  mit mehreren reprÃ¤sentati ausgewÃ¤hlte Eingabevaria- 

blen. Eine gute Regression zeight eine hohe relative erklÃ¤,rt Varianz (B) bei niedrigem 

RMS-Fehler. 

Die Variablen P R ,  GR (inklusive einem Rauschen von 1 K auf den dafÃ¼ benÃ¶tigte Hel- 

ligkeitstemperaturen), W und LWP a,us dem gesamten Modelldatensatz (Kap. 4) werden 

fÃ¼ die Regression getestet. FÃ¼ den oberen Teil von Tabelle 5.2 wurden die Ergebnisse 

fÃ¼ OberflÃ¤che unterschiedlicl~er Ant,eile einjÃ¤hrige Eises und offenen Wassers benutzt 

(FYIOW),  fÃ¼ den unteren Teil die fÃ¼ OberflÃ¤che mehrjÃ¤hrige Eises und offenen Was- 

sers (MY/OW). Die Konzentrationenen CF,  CM und C T  sind Ã¼be MY/OW-OberflÃ¤che 

mit geringerem RMS-Fehler zu bestimmen. Folgende Ergebnisse treten jedoch bei bei- 

den Gruppen von OberflÃ¤chentype auf: Der Standa.rdfehler der Regression fÃ¼ C F  und 

CM kann u n ~  bis zu 1 .9  % verringert werden, wenn zusÃ¤tzlic zu PR und GR der Ge- 

samtwasserdampfgehalt W (inklusive Zufallsfehler von 1.5 kg/m2), aber insbesondere der 

Wolkenwasscrweg LWP (Zufallsfchler: 60 g,'m2) bekannt sind. Der RMS-Fehler fÃ¼ C T  

wird um etwa. 0.5 % reduziert. Gleichzeit,ig wird die relative erklÃ¤rt Varianz der Regres- 

sion um bis zu 2.2 % erhÃ¶ht 

Weiterhin ist. die Verbesserung der Regression durch Kenntnis von W und LWP grÃ¶Be fÃ¼ 

niedrige Meereiskonzentrat,ionen und hohe Werte von W und LWP, da  die atmosphÃ¤rische 

Para,meter in diesem Fall einen grÃ¶flere relativen Anteil am Strahlungssignal bewirken. 



Tabelle 5.2: RMS-Fehler (%) und relative erklÃ¤rt Varianz B (%) fÃ¼ die multiple lineare 
Regression von CF, CM und C T  mit modellierten PR und GR (inklusive Rauschen), 
und mit der zusÃ¤tzliche Kenntnis der ebenfalls verrauschten atmosphÃ¤rische Parameter 
Gesamtwasserdampfgehalt (W) und Wolkenwasserweg (LWP). A B  und ARMS geben 
die Verbesserung der RegressionskenngrÃ¶i3e zwischen erstem und dritten Parametersatz 
an. Der obere Teil zeigt Ergebnisse fÃ¼ verschiedene OberflÃ¤che von einjÃ¤hrige Eis 
und offenem Wasser (FY/OW), der untere Teil wurde berechnet fÃ¼ OberflÃ¤che von 
mehrjÃ¤hrige Eis und offenem Wasser (MY/O W). 

Parameter: PR,  GR P R ,  GR, P R ,  GR,  
W W, LWP 

\FY/OWl B RMS B RMS B RMS AB ARMS 

C F  96.46 6.54 96.92 6.10 97.76 5.21 t 1 . 3 0  -1.33 
CM 96.44 2.50 97.04 2.28 98.02 1.87 4-1.56 -0.63 
C T  98.53 4.35 98.68 4.12 98.95 3.67 4-0.42 -0.68 

F] B RMS B RMS B RMS AB ARMS 

C F 96.46 5.06 96.62 4.95 98.61 3.18 4-2.15 -1.88 
CM 99.56 2.75 99.60 2.65 99.87 1.50 4-0.31 -1.25 
CT 98.79 3.88 98.80 3.86 99.01 3.51 4-0.22 -0.37 

5.4.1 Aktuelle Tiefdruckgebiete 

D a s  Flufldiagramm auf Seite 75 (Abb. 5.7) gibt einen Ãœberblic Ã¼be die Vorgehens- 

weise zur Gewinnung von Korrekturgleichungen fÃ¼ Meereiskonzentrationen bei Kenntnis 

des Wolkenwasserweges LWP und des Gesamtwasserdampfgehaltes W .  Diese Korrektur 

wird erst mÃ¶glic durch die kontinuierlich modellierten AtmosphÃ¤reneffekt bei allen Eis- 

konzentrationen, im Gegensatz zu den punktuellen Angaben von Pedersen [1991] und 

Maslanik [1992]. Durch die Anwendung der aus Radiosondenaufstiegen (Kap. 3.3.1) mit 

Hilfe des Strahlungstransportmodells simulierten AtmosphÃ¤reneffekt (Kap. 4) auf gemes- 

sene SSM/I-Daten sollen die Meereiskonzentrationen CF,  CM und C T  bei durchziehenden 

Tiefdruckgebieten verbessert werden. Insbesondere darf die Differenz zwischen den Wer- 

ten zweier aufeinander folgender Satellitenorbits keine unrealistisch hohen Werte (wie z.B. 

in Abb. 5.2) aufweisen. Kleinere Konzentrationsunterschiede von bis zu &5 % treten aber 

gerade beim Durchgang von Tiefdruckgebieten auf, wie in Kap. 5.5 gezeigt wird, und sollen 

trotz Korrektur bestehen bleiben. 
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Abb. 5.8a-C zeigen auf der linken Seite die bisherigen I i o ~ ~ z e n t ~ r a t i o i ~ s a n d e r u ~ ~ g e ~ ~  d C F .  

dCM und d C T  von Abb. 5.2. Auf der rechten Seite (Abb. 5.8a1-C') befinden sich die S<om 

zentrationsÃ¤nderunge zwischen dem 24.07.92 nachmittags und vormittags na,ch BerÃ¼ck 

sichtigung der modellierten AtmosphÃ¤reneffekte Der fÃ¼ die Korrekturen benÃ¶tigt LWP 

wird nach der Differenzmethode direkt aus den SSM/I-Daten berechnet, (s. Abb. 5 . 5 ~ ) .  

Daraufhin wird die Korrektur der Konzentration einjÃ¤.hrige Eises (Abb. 5.8a auf a') unter 

der Annahme durchgefÃ¼hrt die OberflÃ¤,ch bestÃ¤nd nur aus einjÃ¤hrige und mehrjÃ¤hri 

gem Eis. AbhÃ¤ngi von C F  und vom LWP werden die Koeffizienten fÃ¼ die Korrekturglei- 

chung bestimmt. Wenn beispielsweise eine Konzentration nach Modellergebnissen durch 

zunehn~enden LWP erhÃ¶h wird. werden die Korrektnrkoeffizienten (Anhang A.3) aus  

der weniger durch Wettereffekte beeinfluÂ§te ersten Konzentration (hier a.m.) berechnet. 

Der entsprechende Modellcffekt der AtmosphÃ¤r wird von der zweiten Konzentration (hier 

p.m.) subtrahiert, und die Differenz wird neu berechnet (vgl. Abb. 5.9). 

Als Folge der AtinosphÃ¤renkorrektu wird C F  in den Gebieten des westlichen Weddell- 

meeres, in die das frontale Wolkenband hineinzieht, um bis zu 50 % reduziert,, so daÂ nur  

noch Differenzen von 5 1 0  % auftreten. Die starke Redukt,ion von CM im Bereich des 

Wolkengebietes wird durch die Korrektur nahezu ausgeglichen (Abb. 5.8b1). Schwieriger 

zu beurteilen ist der Effekt der Korrektur auf die Gesamteiskonzentration C T  (Abb. 5 . 8 ~  

und C'). Zumindest werden die stÃ¤rkste Konzentrationserhohungen von etwa 10 % u m  

einige Prozente reduziert. Auch scheinbare Konzentrationen von 20-30 % Ã¼be dem eis- 

freien Ozean werden grÃ¶fltenteil nahezu ausgeglichen. In der Dr&kestraÂ§ wird dCT von 

bis zu 20 % auf maximal 10 % reduziert,. Ein Grund fÃ¼ die etwas zu niedrig modellierten 

Konzentratio~~serl~Ã¶hunge in diesen1 Gebiet kÃ¶nnt eine anormal starke ErhÃ¶hun der 

EmissivitÃ¤ durch Wind- und Schaunieffekte sein, die in den Strahlungstra~~sportrechnun- 

gen fÃ¼ mittlere Bedingungen nicht erfaflt wurde. 

Weitere Ursachen fÃ¼ Abweichungen von modellierten KonzentrationsÃ¤nderunge im 

VerhÃ¤ltni zu denen in SSM/I-Daten werden in Kap. 5.7 diskutiert.. 

Im Anhang A.3 (Tab. A-3.1, A-3.2 und A-3.3) sind die numerischen Koeffizienten zu fin- 

den, mit denen in AbhÃ¤ngikei von Eiskonzentration, Eistyp und Wolkenwassergehalt die 

modelliert,en KonzentrationsÃ¤nderunge berechnet werden. 

5.4.2 Monatsmittel 

U m  eine AbschÃ¤tzun der At~~~ospl~Ã¤reneffekt  auf Meereiskonzentrationen fÃ¼ klima.to- 

logische Betrachtungen machen zu kÃ¶nnen werden aus SSM/I-Daten des Juli 1992 zuerst 

die Monatsmittelwerte von CF,  CM und C T  ohne zusÃ¤tzlich Korrektur (aufler dem GR- 
Filter fÃ¼ offenen Ozean) berechnet. FÃ¼ Abb. 5.lOa-C wird das beim National Snow 
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Abb. 5.8: Konzentrationsdifferenz einjÃ¤hrige ( a )  und n~ehrjÃ¤lirige Eises (b) sowie der Ge- 
samtkonzentration (c) zwischen nachmittags und vormittags am 24.07.92 (s. Abb. 5.2). FÅ¸ die 
Teile ( a ' ) ,  ( b ' )  und  ( C ' )  wurde die Korrektur mit modellierten KonzentrationsÃ¤nderunge (Kap .  
4 )  fÃ¼ dLWP (inkl. W-Effekt) .  erhalten durch die Differenzn~ethode (vgJ. Abb. 5.51, angewandt. 



und Ice Data Center (NSIDC) fÃ¼ die Verbreitung von Eiskonzentrationsprodukten auf  

CD-ROM benutzte Schema, angewandt ( N S I D C  [1996]), das eine gewisse Verifikation de r  

berechneten Werte vornimmt. Es setzt alle unphysikalischen Werte zwischen -20 und 0 % 
auf 0 % sowie alle Werte zwischen 100 und 120 % auf 100 %. Berechnete Konzentrationen 

unter -20 % und Ã¼be 120 % werden als Fehlerwerte behandelt und ausgeschlossen. D a s  

Resultat sind R,eduktionen von bis zu -7% bei C F  und bei C T  in Gebieten, wo infolge 

von Tiepointschwankungen und auch Wettereffekten Konzentrationen von Ã¼be 100 % auf- 

treten kÃ¶nnen SÃ¼dlic der SÃ¼dorkney-Insel kann in einer Region Ã¤ltere Eises C F  auch 

mit unter 0 % berechnet werden, so daÂ mit dem NSIDC-Schema. eine ErhÃ¶hun von C F  

resultiert. Die Konzenzentration Ã¤ltere Eises erhÃ¶h sich nach diesem Schema um bis zu 

4 % hauptsÃ¤chlic in Gebieten vorwiegend jÃ¼ngere Eises. 

FÃ¼ Abb. 5.10a1-C' werden die hier modellierten Effekte von Wolkenwasserweg LWP u n d  

Gesamtwasserdampfgehalt W auf denselben Monat von SSM/I-Konzentrationen ange- 

wandt. LWP und W werden nach der Differenzmethode (Kap. 5.2.2) bestimmt, wobei 

fÃ¼ LWP ein Maximalwert von 0.5 kg/m2 zwischen aufeinanderfolgenden Halbtageswerten 

zugelassen wird. Nach Anwendung der Korrektur ist sehr deutlich die im Monatsmittel 

durch atn~osphÃ¤risch Wettereffekte um bis zu 6 % reduzierte Konzentration einjÃ¤hrige 

Eises und die ErhÃ¶hun des Anteils Ã¤ltere Eises um bis zu 5 % zu erkennen. C T  nimmt 

um bis zu 3 % ab. Die Ã„nderunge im Eisrandbereich sind durch Fluktuationen der 

Eiskante stark verfÃ¤lscht Die groÂ§e Unterschiede der Monatsmittel mit und ohne At-  

Korrektur 

Abb. 5.9: Korrekt urschema fÃ¼ gemessene erhÃ¶ht Meereiskonzentrationen bei VergrÃ¶ÃŸ 
rung des LWP im Zeitschrift d t  (2.B. fÃ¼ CF und CTj. Die fÃ¼ die erste Konzentration 
(Ci) bei entsprechendem dLWP modellierte KonzentrationserhÃ¶hun (Kap. 4 und A.3.1) 
wird von der zweiten Konzentration (Ci), die stÃ¤rke durch die AtmosphÃ¤r beeinfluÃŸ ist, 
subtrahiert . C 2  ist die korrigierte Meereiskonzentration. 
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Abb. 5.10: Differenz der SSA/I/I-AIo~~atsmittel fÃ¼ Juli 1992 bei ei~ljiil~riger (a)  und n ~ e l l r j a l ~ r i p  
Eislio~~zentration (b)  sowie bei der Gesa.111tli011zentratio11 (c) zwischen Werten ohne Korrektur und 
den nach dem AJSIDC-Schema. berechneten ('s. Text).  Fiir die Teile (a') ,  ('b') und (C') wurden die 
modellierten Konze~~trat ionsa~~derungel~ (Kap,  4 )  fÃ¼ dLWP ( i i~k l .  W-Ef fek t ) ,  erhalten nach der 
Differenzmethode, in Halbtagesschritten angewandt. Der Eisrandbereicl~ wird durch Fluktua.tio- 
nen der Eisfcante dominiert. 
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mospha~renkorrektur befinden sich, anders als beim NSIDC-Schema von Abb. 5.10a-C, im 

Durchzugsbereich der periodisch auftretenden Tiefdruckgebiete nÃ¶rdlic von 65's sowie 

in der Bellingshausensee im pazifischen Sektor der Antarktis bei 70's. Ein bis an den 

antarktischen Kontinent heranreichendes Anon~aliefeld zwischen 0' und 10Â° wird durch 

eine weitere bevorzugte Zugbahn einiger Tiefdruckgebiet,e verursacht, deren Wa,rmluft,- 

bzw. Wolkenfeld von Nordost nach SÃ¼dwes bis zum Ronne-Schelfeis advehiert wird. 

Zu beachten ist hierbei, daÂ Ã¼be Eis mit vorwiegend einjÃ¤hrige Charakteristik, wie in 

Kap. 5.2.2 gezeigt, der Wolkenwasserweg mit der Differenzmethode zwischen zwei Sat,el- 

litenorbits zu niedrig abgeleitet wird. D a  der LWP auch nicht immer aus der Differenz 

wolkenfreier und vÃ¶lli bedeckter Pixel berechnet ist und im Mittel grÃ¶fle sein wird, 

wÃ¼rde auch stÃ¤rker ErhÃ¶hunge bzw. Erniedrigung11 von CF, CM und CT im Monats- 

mittel auftreten. Umgekehrt kÃ¶nnen wie ganz extrem im Eiskantenbereich, LWP und 

W durch tatsÃ¤chlich Kon~entrat ions~nderungen zu hoch a,bgeleitet werden. Vermutlich 

gleichen sich diese beiden Effekte jedoch naherungsweise wieder aus. Bis zur VerfÃ¼gbar 

keit realistischer und zu ~ ~ ~ / ~ - Ã œ b e r f l Ã ¼ g  mÃ¶glichs zeitgleicher Wolkenwasserwerte aus 

Wetterprognose- bzw. Klimamodellen erscheint diese Methode die einzig praktikable. 

5.5 Vergleich mit dynamisch-t l~ern~odynan~iscl~en Meereismodellen 

W e g e n  Konvergknzen und Divergenzen des Windfeldes beim Durchgang von Tiefdruck- 

gebieten treten auch reale EiskonzentrationsÃ¤nderunge auf, die sich zusÃ¤.tzlic zu den 

virtuellen AtmosphÃ¤reneffekte bei der Konzentrat.ionsbestimmung mit passiven Mikro- 

wellendaten von Satelliten auswirken. Vergleiche zwischen aktiven Mikrowellenda,ten vom 

Synthetic Aperture Radar (SAR), das nicht durch Wolken und ~ a s s e r d a m ~ f  beeinfluflt 

ist, und den totalen Eiskonzentrationen eines dynamisch-thermodynamischen Meereismo- 

dells (Maslanik et al. [1995]) zeigen typische Erniedrigungen von 1-3 % fÃ¼ starke Tief- 

druckgebiete in der Arktis. Maslanik et al.  [I9951 kÃ¶nne die um einige Prozente tieferen 

Erniedrigungen der mit SSM/I gemessenen C T  in der zentralen Arktis unter Benutzung 

der Wettereffekte von Maslanik [I9921 nicht erklÃ¤ren Die Ergebnisse jener Arbeit zei- 

gen fÃ¼ keinen OberflÃ¤chenty eine Erniedrigung in CT. Im Gegensatz dazu kÃ¶nne die 

Berechnungen dieser Arbeit, mit dem verbesserten Strahlungstra.nsport~modell inklusive 

realer Wolkenparametrisierung. scheinbare Reduktionen der totalen Eiskonzentration von 

1-10 % (Tabellen 4.2 U. 4.3 sowie Abb. 4.8b) fÃ¼ Meereisgebiete mit hohem mehrjÃ¤hrige 

Eisanteil erklÃ¤ren 

Speziell fÃ¼ das Meereis des Weddelln~eeres wird hier ein dynamisch-thermodynamisches 

Meereismodell mit einer eindimensionalen prognostischen ozeanischen Deckschicht ver- 



Abb. 5.11: Ã„nderun der totalen Eiskonzentration (dCT) in1 Weddellmeer vom 24. auf  
den 25.07.92 bei S S M / i  (ohne Korrektur) (a) und beim Meereismodell (b). Man beachte 
das begrenzte Modellgebiet und die gege i~uf~er  Abb. 5.2 verÃ¤ndert Grauskala. 

wendet (Lemke et 01. [1990]. Fischer [1995]) und mit Wind- und Temperaturdaten vom 

Unified Model des United Kingdom Meteorological Office (UKMO) (Connolley und Cattle 

[1994]) angetrieben. Die verwendeten OberflÃ¤chentemperature des UKMO im Bereich 

des Weddellmeeres zeigen gute Ãœbereinstimmun mit Meflwerten von F.S. Polarstern und 

liefern, in Verbindung mit den entsprechenden Oberflachen~vinden, gerade bei Warmluft- 

advektion durch Tiefdruckgebiete realistischere MeereiskonzentrationsÃ¤nderunge a,ls fÃ¼ 

Dakensatze mit klin~at.ologischen Mitteltemperaturen Ã¼be Eis (Oelke und Fischer [1996]). 

Das Modell liefert fÃ¼ die Jahre 1986-1992 totale Eiskonzentrationen im Sektor 71Â° bis 

44OE und 80' bis 49's mit einer AuflÃ¶sun von etwa 0.5' X 1.5' (Breite X LÃ¤nge) FÅ¸ den 

Vergleich mit SSM/I-Daten werden die Eiskonzentrationen von 1992 herangezogen. 

Wenn ein Tiefdruckgebiet in der krÃ¤ftige WestwindstrÃ¶mun auf die Eiskante nÃ¶rdlic 

der Antarktischen Halbinsel trifft, wird die Packeisgrenze nach SÃ¼dweste zurÃ¼ckgescho 

ben. Dies ist sowohl bei SSM/I (Abb. 5 .1la)  als auch beim Meereisn~odell (Ahb. 5.11b) 

an den in einem etwa 100 km breiten Streifen auftretenden Konzentrationserniedrigungen 

(schwarze FlÃ¤chen erkennbar. Ã–stlic von 30Â° treten im Eisrandhereich Konzentra- 

tionserhÃ¶hunge auf, die auf die a.beisigen sÃ¼dliche Windkomponenten auf der RÃ¼ckseit 

des vorausgegangenen Tiefdruckgebietes zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. Ebenso durch SÃ¼dwind a.n- 

getrieben verlagert sich die Eiskante in der Bellingshausensee (westlich der Ant,a.rktiscl~en 

Halbinsel) nach Norden. Wolkenfelder, die mit ihrem hohen LWP die Gesamtkonzentration 



im Eisrandbereich stark erhÃ¶he kÃ¶nnten sind in den AVHRR- und OLS-Infrarotdaten 

nicht zu sehen. 

In beiden DatensÃ¤tze von Abb. 5.11 sind Staueffekte mit erhÃ¶hte Eiskonzentrationen 

westlich der SÃ¼dorks~ey-Insel (61Â°S 45OW, vgl. Abb. 1.1) erkennbar sowie Leeffekte, sicht- 

bar an erniedrigten Konzentrationen Ã¶stlic der Inselgruppe. 

Die Modellergebnisse zeigen, daÂ bereits bei einem Zeitschrit.t von einem Tag reale Konzen- 

trationsÃ¤nderunge von bis zu Â± % gerade in Regionen, in die Tiefdruckgebiete hineinzie- 

hen, auftreten kÃ¶nne (Abb. 5.11b). Der Absolutbetrag dieser KonzentrationsÃ¤nderung 

wenn a,uch leicht hÃ¶her ist vergleichbar mit den 1-3 %, die von Maslanik et al. [I9951 

fÃ¼ die Arktis angegeben werden. Interessant. ist die hier wie bei mehreren weiteren Tief- 

d r u c k p a ~ s ~ g e n  gefundene Struktur der fast breitenkreisparallel angeordneten Reduktionen 

der Konzentrationen und dem nachfolgenden Anstieg sÃ¼dlic davon. Diese Anomaliefelder 

kommen durch die Wirbelstruktur eines Tiefdruckgebietes im Windantriebsfeld zustande, 

mit Divergenzen an der Vorderseite und Konvergenzen rÃ¼ckseitig Divergenzen bewirken 

ein Aufbrechen des Packeisfeldes mit Konzentrationserniedrigungen, wenn sehr niedrige 

Temperaturen kein sofortiges erneutes Zufrieren verursachen. Konvergenzen schlieÂ§e be- 

stehende offene Wasserflachen und erhÃ¶he die Meereiskonzentration. 

In groÂ§e Gebieten, in denen na,ch dem Meereismodell Konzentrationserniedrigungen auf- 

treten, sind in SSM/I-Da.ten ErhÃ¶hunge und Erniedrigungen von bis zu Ã¼be 10 % zu fin- 

den, die von AtmosphÃ¤reneffekte des Tiefdruckgebietes stammen. Scheinbare ErhÃ¶hun 

gen der Gesaniteiskonzentration durch Atmosphkreneffekte bei SSM/I werden also durch 

real auftretende Konzentrationserniedrigungen (dynamische und thermodynamische Pro- 

zesse im Meereis) reduziert. Im sÃ¼dwestliche Weddellmeer zwischen etwa 67' und 72's 

wird die scheinbare ErhÃ¶l~un von CT durch ein auch in den IR-Daten gut sichtbares Wol- 

kengebiet infolge der real auftretenden KonzentrationserhÃ¶hunge in diesem Gebiet noch 

verstÃ¤rkt Weitere Unsicherheiten fÃ¼ die Interpretation von SSM/I-Daten werden in Kap. 

5.7 diskutiert. 

Der exakt simultane Vergleich zwischen SSM/I- und Modellergebnissen ist schwierig. Die 

einzelnen SSM/I-Orbits werden fÃ¼ Vormittag bzw. Nachmittaginnerhalb von 7-8 Stunden 

aufgenommen. Das Meereismodell hingegen berechnet Konzentrationen aus Temperatur- 

feldern, die aus fÃ¼n Werten innerhalb von 24 Stunden fÃ¼ 12 Uhr, und aus Windfeldern, 

die als VektorgrÃ–B jeweils auf 0 Uhr gemittelt werden. 

Da das Meereismodell auch nur eine Eisklasse enthÃ¤lt kÃ¶nne die sehr viel stÃ¤rkere At- 

mosphÃ¤reneffekt auf unterschiedlich altes bzw. dickeslstarres Eis (CF und CM in Abb. 

5.2) hiermit nicht speziell untersucht werden. 



5.6 Zeitliche Variationen in ausgewÃ¤hlte Testgebieten 

E i n  weiterer Vergleich zwischen. Konzentrationen, abgeleitet mit SSM/I, und denen des 

Meereismodells erfolgt in einem Testgebiet im Ã¶stliche Weddellmeer zwischen 10' und 

20Â° sowie 60' und 65's. Abb. 5.12 zeigt die Zeitserie der SSM/I-Konzentrationen CT.  

CF und CM sowie die der atn~osphÃ¤rische Parameter LWP und W vom 1.6.-31.7.92. 

Es werden jeweils Halbtagesmittel aus den MeÂ§werte der einzelnen Orbits gebildet. Die 

Werte fÃ¼ LWP und W werden erhalten, indem sie in diesen1 Fall mit 0.07 kg/m2 (LWP) 

bzw. 4 kg/m2 (W) initialisiert und jeweils als Differenzen fÃ¼ den gesamten Zeitraum 

aufintegriert werden. C T  und Meereismodellkonzentration (CTmod.: gestrichelt) stimmen 

sehr gut  Ã¼berein Die als Tagesmittel vorliegende CTmod. erfÃ¤hr Schwankungen von bis zu 

Â± %, welche meist Ã¤,hnlic von SSM/I gemessen werden. In1 Detail ist zu erkennen, daÂ 

durch die angewandte Atmospl~Ã¤renkorrektu (gepunktete Linien) beide Konzentrationen 

z.B. zwischen den Tagen 175 und 195 bis auf einen nahezu konstanten Offset aufeinan- 

derfallen. Die numerischen Koeffizienten der Korrektur sind fÃ¼ LWP in Tab. A-3.3 bzw. 

bei LWP = 0 kg/m2 fÃ¼ W in Tab. A-3.6 zu finden (jeweils Teil d fÃ¼ Konzentrationen um 

100%). Die restlichen Fluktuationen der SSM/I-Konzentration (z.B. Werte Ã¼be 100 %) 
werden auf Variationen der OberflÃ¤chenemissivitÃ zurÃ¼ckgefÃ¼hr Noch deutlicher is t  die 

Verbesserung von C F  und CM durch die Atmospl~Ã¤re~~korrektu (Tabellen A-3.1, A-3.2 

bzw. A-3.4 und A-3.5, jeweils Teil C),  wodurch viele kurzfristige Schwankungen ausgegli- 

chen werden kÃ¶nnen 

Sichtbar ist in Abb. 5.12 auch eine negative Tendenz in CF,  die mit einer positiven Tendenz 

in CM korrespondiert und den AlterungsprozeÂ des Meereises innerhalb von 2 Monaten 

widerspiegelt. Diese Tendenzen kÃ¶nne natÃ¼rlic teilweise durch Akkumulation oder Me- 

tamorphose einer Schneeschicht. modifiziert sein. 

In Abb. 5.13 wird eine Zeit,serie von Konzentrationen in einem Radius von 100 km u m  F.S. 
Polarstern gezeigt. Sie reprÃ¤sentier die EisverhÃ¤lt~niss wÃ¤hren der Diagomlpassage des 

Schiffes vom SÃ¼doste in den Nordwesten des Weddellmeeres (vgl. Abb. 1.1) zwischen dem 

2.7. und 28.7.92. Deutlich sichtbar ist der obergang zwischen den Regimen einjÃ¤hrige 

Eises im SÃ¼doste (mit niedrigen Schneel~Ã¶he von 5-10 cm (Ecken  et al .  [1994])) und 

zweijÃ¤hrige Eises im Nordwesten (mit SchneehÃ¶he von 40-60cm). Dieser t r i t t  etwa am 

Tage 194 bei 30Â°W 67's auf. 

LWP und W in Abb. 5.13 sind Halbtagesmittel der von F.S. Polarstern gemessenen R.a- 

diosondenwerte. Weiterhin ist die gemessene Luft,temperatur ('Ta) eingetragen, die mit 

mehreren deutlichen Anstiegen Warmluft,advektion durch Tiefdruckgebiete markiert. Syn- 

chron dazu finden starke VerÃ¤nderunge bei den Konzentrat,ionen der Eistypen (CM, CF) 

s ta t t ,  welche durch Atmospl~Ã¤renkorrektu (besonders bei vorhandenem LWP) wieder aus- 
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Abb. 5.12: Zeitserien der mit SSM/I  a,bgeleiteten Meereislionzentrationen C T ,  CF und 
CM (gepunktet: mit  angewandter A t~nospliÃ¤renkorrelitur) von LWP (multipliziert mit 
-10) und W (multipliziert mit -1; beide nach der Differenzmethode in k g / d  und aufin- 
tegriert) sowie C T  des Meereismodells (CTmod..). Der Zeitraum ist der 1.6.-31.7.92, und 
das Gebiet liegt i m  Ã¶stliche Weddelln~eer zwischen 10' und 20Â° sowie 60' und 65's. 
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Abb. 5.13: Ã„hnlic wie Abb.  5.12, jedoch in einem Radius von 100km um F.S. Polar- 
stern bei der Diagonalpassage von SO nach NW durch das Weddellmeer (14OIV bis 50Â°W 
vgl. Abb. 1.1) vom 2.7. -28.7.92. L W  und W sind Halbtagesmittel aus Radiosondena.uf- 
stiegen, Ta die Lufttemperatur von Bord des Schiffes in ' C .  



geglichen werden kÃ¶nnen Da jedoch die Punktmessung mit der Radiosonde nicht immer 

reprÃ¤sentati fur das gesamte Satellitenmeflgebiet innerhalb eines halben Tages ist, kann 

keine kontinuierliche Korrektur der KonzentrationsÃ¤nderunge vorgenommen werden. 

Gegen Ende der Zeitserie (Tage 205-210) befindet sich F.S. Polarstern am Rande der 

SÃ¼dorkney-Polynya was in SSM/I-Daten durch geringere Gesamteiskonzentrationen (bei 

hohem einjÃ¤hrige Anteil). im Modell sogar durch eine negative Spitze zum Ausdruck 

kommt. Dieses Polynyagebiet ist ebenfalls in Abb. 5.11 gut erkennbar, wo vom 24. auf 

den 25.7.92 bei starken Westwinden eine deutliche Konzeiitrationserniediigung im Lee 

Ã¶stlic der Insel auftiitt. 

5.7 ZusÃ¤tzlich Effekte in SSM/I-Daten 

D i e  Korrektur der Konzentrationen e i ~ j ~ h r i g e n  (CF) oder mehrjÃ¤hrige Meereises (CM) 

bzw. der C+esamtkonzentration (CT) durch die aus Ra.diosondenaufstiegen modellierten 

Effekte der atmosphÃ¤rische Parameter LWP und W (Abb. 5.8) bewirkt keine ideale 

Reduktion der als Wolken- und Wasserda,mpfeffekte erkannten Konzentrationsanomalien. 

Der Grund liegt in weiteren StÃ¶reffekten die bei Sa~tellitenmessungen mit dem SSM/I- 

Radiometer auftreten. In Kap. 5.5 sind bereits reale KonzentrationsÃ¤nderunge untersucht 

worden, die gerade im Windfeld von Tiefdruckgebiet,en gleichzeitig mit den stÃ¤rkste at- 

mosphÃ¤rische EinflÃ¼sse auftreten. So zeigt die Verringerung von CT (dCT < 0 %) im 

Bereich von Gebieten mit LWP-ErhÃ¶hun (insbesondere um 62OS, 40Â° in Abb. 5.8~') 

ein durchaus sinnvolles Ergebnis. 

Eine mÃ¶glich Fehlerquelle ist. die Bestimmung des Wolkenwasserweges LWP, der a t -  

mosphÃ¤rische Variable mit dem grÃ¶flte Effekt auf die Unterscheidung der Eistypen CF 

und CM (Kap. 4.3). Die hier benutzte Differenzmethode zur Bestimmung von dLWP 

(Kap. 5.2.2) leitet zwar Ã¼be OberflÃ¤che niedriger EmissivitÃ¤ den Parameter mit einer 

Ungenauigkeit vergleichbar der fÃ¼ offenen Ozean (0.03 kg/m2) ab, doch gerade fÃ¼ die 

groÂ§e Gebiete einjÃ¤hrige Eises im Weddellmeer mit seiner hohen Emissivit,Ã¤ sind die 

Fehler am grÃ¶flten Weiterhin wurde davon ausgegangen, daÂ ein Satellitenorbit des Dif- 

ferenzenfeldes die Wolke enthÃ¤lt der andere wolkenfrei ist. Es sind natÃ¼rlic bei relativ 

st,at,ionÃ¤re Wetterlagen auch Situationen mÃ¶glich fÃ¼ die bei beiden Orbits Wolken auf- 

treten und dementsprechend zu geringe Anderungen von LWP berechnet werden (Ã¤hnlic 

fÃ¼ W).  Im Gegensatz dazu wÃ¼rd durch reale KonzentrationsÃ¤nderunge die ErhÃ¶hun 

bzw. Erniedrigung von LWP und W bei der Ableitung mit der Differenzmethode aus 

SSM/I-Daten v e r ~ t ~ r k t .  



Wie in Kap. 4.4 untersucht, kann die Ungenauigkeit der Eiskonzentrationen durch 

Oberflacheneffekte wie Ã„nderunge der EmissivitÃ¤ von gleicher GrÃ¶flenordnun wie die 

durch atniosphÃ¤risch Effekte sein. Bei den Modellrechnungen werden OberflÃ¤chenemissi 

vit.Ã¤te als fest vorgegeben und enthaltenen keine der folgenden variablen Fluktuationen. 

Hierzu zÃ¤hl zum einen die EmissivitÃ¤tsveranderun durch Wind- und Schaumeffekte Ã¼be 

offenen Wasserflachen, wodurch die EmissivitÃ¤ erhÃ¶h und die Strahlung depolarisiert 

wird. F~lschlich wÃ¼rde Eiskonzentrationen berechnet werden, wenn die im Tiepoint fÃ¼ 

offenen Ozean enthaltenen mittleren Effekte Ãœberschritte wÃ¼rden 

Ein weiterer Punkt ist der ra,diometrische Effekt einer im Niederschlagsfeld eines Tiefdruck- 

gebietes entstehenden Schneedecke auf dem Eis. Diese bewirkt eine erhÃ¶ht Streuung bei 

hÃ¶here Frequenzen und fÃ¼hr zu erniedrigten Helligkeitstemperaturen (Garr i ty  [1993])  

und niedrigeren G R .  Dadurch wird C F  verringert und CM erhÃ¶ht und die Effekte durch 

LWP und W werden verkleinert. Damit kÃ¶nnte die in Abb. 5.8 nach der Korrektur re- 

sultierenden Konzentrationsander~i~~gen erklÃ¤r werden. FÃ¼ KaltlufteinbrÃ¼ch nach dem 

Schneefallereignis, wo die Schneedecke erhalten bleibt, mÃ¼Â§ eine lÃ¤ngeranhaltend Er- 

niedrigung von C F  und ErhÃ¶hun von CM auftreten. 

WÃ¤hren VVWGS ' 92  im antarktischen Winter kommt es in zwei Monaten im Packeis- 

gebiet des Weddellmeeres zu 10 Durchga.ngen von krÃ¤ftige Tiefdrucksystemen, sichtbar 

a m  Wasserdampffeld der Radiosondena,ufstiege, den Wolken in IR-Satellitendaten, SSMII- 

Wasserdampf- und Wolkenwasserfeldern Ã¼be Ozean sowie den synoptischen Beobachtun- 

gen von Bord von M. Polarstern. Bei zwei FÃ¤lle (22.7. und 24.7.92) steigen die vor 

Ort  gemessenen Oberflachenten~peraturen im nordwestlichen Weddellmeer a,uf knapp Ã¼be 

OÂ° a n  (Haas  et al. [1992]) .  Eine Studie von Drinkwater et al. [I9951 umfaflt genau diesen 

Zeitraum mit umfangreichen Eiskern- und Schneeproben, Makrophotographie der Kristall- 

struktur,  dem MikrowellenrÃ¼ckstreuverhalte sowie der Messung von Impuls-, WÃ¤rme und 

FeuchteflÃ¼ssen Die Warmluftadvektion des Tiefdruckgebietes vom 22.123.7.92 verÃ¤nder 

demzufolge die Kristallstruktur des Schnees von grofien eckigen zu sehr kleinen runden 

Kristallen. Bis zum Abend des 23.7. findet keine Schmelzwasseransammlung im Schnee 

s t a t t ,  d a  WÃ¤rm durch abwarts gerichtete WÃ¤rmeleitun in die kalte Eisschicht und durch 

SublimationsflÃ¼ss bei den hohen Windgeschwindigkeiten abgefÃ¼hr wird. Der danach 

feucht gewordene Schnee Ã¼berfrier am Morgen des 24.7. wieder und bewirkt eine erhÃ¶ht 

Streuung des Mikrowellensignals. Zum Nachmittag wird die SchneeoberflÃ¤ch wiederum 

feucht,, wodurch das Streusignal reduziert wird. 

Diese OberflÃ¤cheneffekt bewirken am Vormittag eine stÃ¤rker Reduktion hÃ¶here Frequen- 

zen passiver Mikrowellen relativ zu niedrigen Frequenzen und somit eine Reduktion von 

G R .  Im Endeffekt wird also scheinbar C F  erniedrigt und CM erhÃ¶ht was wiederum den 

Betrag der an diesem Ta,ge beobachteten AtmosphÃ¤reneffekt erhÃ¶ht Nach Garrity [I9931 



(dortige Abb. 6.4.8) erhÃ¶he sich die EmissivitÃ¤te bei 37 GHz fÃ¼ den Ãœbergan von 

trockenem Schnee zu Schnee mit freiem Wasseranteil st,Ã¤rke als bei 19 GHz. Die resul- 

tierende ErhÃ¶hun von GR auf schwacher negative Werte vergrÃ¶fler den GE-Unterschied 

vom Morgen zum Abend des 24.7.92, wodurch mit SSM/I tendenziell grÃ¶fler Konzentra- 

tionsdifferenzen abgeleitet wÃ¼rden 

Auch die aus der Differenzmethode (Kap. 5.2.2) abgeleiteten Parameter LWP und  W 

verÃ¤nder sich fÃ¼ solche Oberflachenvariationen. Dazu werden hier im Strahlungstrans- 

portmodell mit dem Atmospharendatensatz die EmissivitÃ¤te ~ ( 2 2 V )  und ~ ( 3 7 V )  sukzes- 

sive modifiziert. Wenn, wie im obigen Beispiel am 24.7. morgens, ~ ( 3 7 V )  relativ zu e(22V) 

abnimmt, wird die LWP-Bestimmung Ã¼be FY-Eis deutlich verbessert, d.h., die Differenz 

der aus modellierten Helligkeitstemperaturen berechneten LWP verringert sich gegenÃ¼be 

der bei Radiosondenaufstiegen gemessenen LWP-Differenz. Die W-Differenz vergrÃ¶fler 

sich hierfÃ¼ leicht. Ãœbe MY-Eis findet eine geringe Verschlechterung sowolil der abgelei- 

teten LWP- als auch der W-Differenz s tat t ,  wahrend sich fÃ¼ OW beide a,tmosphÃ¤risch 

Parameter etwas genauer ableiten lassen. Dies ist ein weiterer RÃ¼ckkopplungsmechanis 

mus fÃ¼ die Korrektur von Meereiskonzentrationen. 

Es gibt aber auch Unsicherheiten bei der Berechnung von Eiskonzentrationen mit dem 

NASA-Team-Algorithmus wegen fehlerhafter Oberflachenspezifikationen. Zum einen 

kÃ¶nne zeitlich variierende Emissivitaten der reinen Oberflachentypen die Tiepoints modi- 

fizieren und als KonzentrationsÃ¤nderunge fehlinterpretiert werden. Zum anderen ist der 

Algorithmus nicht in der Lage, mehr als drei radiometrisch unterscheidbare OberflÃ¤chen 

typen aufzulÃ¶se (Burns [1993]). Zum Beispiel werden fÃ¼ einen Bedeckungsgrad von 

100 % neuen oder jungen Meereises (mit niedrigerer Dicke und geringerer effektiver Emis- 

sivitÃ¤ als der einjÃ¤hrige Eises) Gesamtkonzentrationen von weit unter 100 % berechnet. 

Speziell fÃ¼ dieses Problenl hat Cavalieri [I9941 einen NASA-Team-Algorithmus entwor- 

fen, der zwischen den drei OberflÃ¤chentype einjÃ¤hrige Eis, neuem Eis und offenem 

Ozean unterscheidet, aber nur in Neueisgebieten sinnvoll eingesetzt werden kann. Ã„hn 

liehe Schwierigkeiten bestehen bei der Unterscheidung zweijÃ¤hrige und diverser Typen 

mehrjÃ¤hrige Eises. 





6 Schlui3folgerungen und Ausblick 

M i t  einem St~rahlungstransportmodell, das die atmosphÃ¤.rische Absorptions- und Streu- 

effekte an Wolken und Wasserdampf berÃ¼cksichtigt werden fÃ¼ vorgegebene OberflÃ¤chen 

emissivitÃ¤te Helligkeitstemperaturen am Oberrand der AtmosphÃ¤r zur Verwendung 

in Meereisalgorithmen simuliert. Die Profile von Temperatur, Wasserdampf und  pa- 

mmetrisiertem Wolkenwassergehalt wurden direkt vor Ort im Packeisgebiet des Wed- 

dellmeeres/Anta.rktis mit Radiosonden gemessenen und liefern fÃ¼ die Eiskonzentrati- 

onsabschÃ¤tzunge realistischere Ergebnisse als bisher verwendete Standardwerte. Ins- 

besondere wurden hierbei die Auswirkungen unterschiedlicher Wasserdampfprofile. Wol- 

kenhÃ¶he und Wolkenn~achtigkeiten gezeigt. 

Die Ergebnisse der Studien mit dem Strahlungstransportmodell haben ergeben, daÂ mit 

dem NASA-Team-Algorithmus abgeleitete Meereiskonzentrationen starke VerfÃ¤lschunge 

durch die At,mosphare erfahren kÃ¶nnen Die Konzentrationen ein- bzw. mehrjÃ¤hrige Ei- 

ses werden durch den Wolkenwasserweg LWP um bis zu 80 % Ã¼be Oberflkchen niedriger 

EmissivitÃ¤ verfÃ¤lscht wÃ¤hren die Effekte durch den Gesamtwasserdampfgehalt W nur 

bis zu 6 %  betragen. In der tot,alen Eiskonzentration verursachen beide at,mosphÃ¤risch 

Variablen Abweichungen in der Grofienordnung von 10 %. 

In Erweiterung frÃ¼here SchÃ¤tzunge der AtmosphÃ¤reneffekt werden auch Rechnungen 

fÃ¼ reale Situationen durchgefÃ¼hrt die sowohl Wolkenwasser als auch Wasserdampf ent- 

halten. Die nicht,linearen KonzentrationsÃ¤,nderunge dafÃ¼ sind kleiner als die Summe der 

einzelnen Anteile. FÃ¼ die spÃ¤ter Korrektur werden die AtmosphÃ¤reneffekt kontinuierlich 

fÃ¼ alle Kombinationen der radiometrisch unterscheidbaren Eistypen und Konzentrationen 

berechnet und in geschlossener Form (Regressionsgleichungen) beschrieben. 

Die Auswirkung variabler OberflÃ¤chenemissivitaten die reale Satellitenmessungen be- 

einflussen. werden durch Modellrechnungen mit verschiedenen Algorithmen-Tiepoints 

Ã¼berpriift Wenn der Untergrund grofltenteils aus Ã¤ltere Eis oder offenem Wasser be- 

steht,, treten OberflÃ¤cheneffekt auf, die etwa 10 % der atmosphÃ¤rische entsprechen. Bei 

hÃ¶here Anteilen einjÃ¤hrige Eises oder niedrigen Werten von W und LWP sind beide 

Effekte von gleicher GrÃ¶flenordnung 

Erstmals sind auch explizite KonzentsationsÃ¤nderunge fÃ¼ das neuere SSiVl/I-Radiometer 

angegeben worden. Aufgrund der stÃ¤rkere WasserdampfabhÃ¤ngigkei des SSM/I durch 

Verwendung der im Zentrum der Wasserdampfabsorptionslinie gelegenen Frequenz von 

22.235 GHz werden um einen Faktor zwei hÃ¶her Anderungen der totalen Eiskonzen- 

tration, und. um etwa. 10 % niedrigere Reduktionen des mehrjÃ¤hrige Anteils modelliert. 

Modellrechnungen fÃ¼ das MIMR-Radiometer, das ab dem nÃ¤chste Jahrtausend auf Sa- 



telliten fliegen soll, zeigen eine AtmosphÃ¤renempfindlichkei zwischen der von SMMR u n d  

SSM/I. FÃ¼ Zeitserien von Eiskonzentrationen, die aus Daten von mehr als einem Ra-  

diometer bestehen, mÃ¼sse diese Unterschiede in Betracht gezogen werden, um eventuelle 

klimabedingte Ã„nderunge erkennen zu kÃ¶nnen 

In gemessenen Satellitendaten findet beim NASA-Team-Algorithmus bisher lediglich eine 

Korrektur Ã¼be offenem Ozean s tat t ,  um dort auftretende wetterbedingte StÃ¶runge zu ele- 

minieren. Ãœbe Meereis selbst kÃ¶nne nur deutlich unphysikalische Konzentrationen (2.B. 

kleiner -20 % oder grÃ¶Â§ 120 %) als von Wolken und Wasserdampf beeinfluflt erkannt 

und ausgeschlossen werden (NSIDC-Schema). Verfalschte Konzentrationen im Bereich 

zwischen 0 und 100 % bleiben unerkannt und verursachen einen positiven Bias bei der 

Konzentration einjÃ¤hrige Eises und der Gesamtkonzentration und einen negativen Bias 

in der Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises. Durch eine klimatologisch bedingte ErhÃ¶hun 

des Wolkenwasserweges bzw. der WolkenhÃ¤ufigkei oder des Wasserdampfgehaltes wÃ¼rd 

daher eine hÃ¶her totale Eiskonzentration in Meereisgebieten mit hohem einjÃ¤hrige Eis- 

anteil berechnet werden, eine leicht niedrigere in Gebieten mehrjÃ¤hrige Eises sowie ein 

stark erniedrigter Bedeckungsgrad Ã¤ltere Eises. 

Die modellierten Effekte sind auch in Differenzen zwischen aufeinanderfolgenden Or- 

bits des SSM/I auf dem Satelliten F-11 zu erkennen. Die hochfrequenten deutli- 

chen Konzentrationsschwankungen stimmen rÃ¤umlic mit der Verlagerung von Wol- 

kenbÃ¤nder Å¸berein die mit IR-Satellitendaten identifiziert werden. Gleichzeitig auf- 

tretende reale Konzentrationsschwankungen durch Tiefdruckgebiete werden mit einem 

dynamisch-thermodynamischen Meereismodell quantifiziert und sind mit maximal 5 % 
deutlich kleiner als die virtuellen durch die AtmosphÃ¤re 

Die windinduzierten KonzentrationsÃ¤nderunge von Zyklonen kÃ¶nnte zukÃ¼nfti mit Da- 

ten des wolkenunabhÃ¤ngige RADARSAT, in Verbindung mit entsprechenden Driftalgo- 

rithmen, grofirÃ¤umi in den 460 km breiten Abtaststreifen untersucht und direkt mit 

SSM/I-Messungen verglichen werden. 

Ein Vorteil bei der Korrektur von Eiskonzentrationen wÃ¤r die prÃ¤ziser Kenntnis der 

grohÃ¤umige Felder von Wolkenwasser und Wasserdampf Ã¼be Eis. Die hier vorgestellte 

Methode der Differenz zwischen zwei Orbits zeigt bei ÃœberprÃ¼fu mit Werten des Mo- 

delldatensatzes zu kleine LWP insbesondere Ã¼be einjÃ¤hrige Eis mit seiner hohen Emis- 

sivitÃ¤t Die Nutzung verbesserter Vertikalprofile von Temperatur und relativer Feuchte, 

aber insbesondere von Wolkenwasser bei zukÃ¼nftige Wettervorhersagemodellen kann die 

atmosphÃ¤rische Variablen zur Korrektur der Meereiskonzentrationen prÃ¤zisieren Selbst 

fÃ¼ eine SchÃ¤tzun der mittleren Wolkenwasserwege oder Gesamtwasserdampfgehalte sowie 



deren VerÃ¤nderunge kÃ¶nne anhand der Modellergebnisse dieser Arbeit die klimatologi- 

schen Auswirkungen auf Meereiskonzentrationen ermessen werden. 

Die Wettereffekte auf Neueis sowie die Ãœbergangsforme zu einjÃ¤hrige Eis fÃ¼ den NASA- 

Team-Algoritmus von Cavalieri et al. [I9951 kÃ¶nnte ebenfalls modelliert werden. Bei 

100 % Bedeckung mit Neueis wÃ¼rde wegen dessen radiometrischer Eigenschaften Ã¤hnlich 

Effekte auftreten wie bei 100 % Bedeckung mit 50 % einjÃ¤hrige und 50 % mehrjÃ¤hrige 

Anteil. Die Auswirkungen von LWP und W auf die Eistypbestimmung mit Mikrowellen 

sind daher bei Neueis etwa fÃ¼nfma so stark wie bei einjÃ¤hrige Eis mit dessen hoher 

EmissivitÃ¤t aber nur halb so groÂ bei der Gesamtkonzentration (vgl. Ergebnisse fÃ¼ F Y  

und FY50 MY50 im Weddellmeer in Tab. 4.1 und Tab. 4.2). 

Von besonderer Wichtigkeit erscheint erscheint eine konkrete ÃœberprÃ¼fu der VerÃ¤nde 

rungen der OberflÃ¤chenemissivitÃ¤t fÃ¼ Tiefdruckereignisse bei Frequenzen und Polarisa- 

tionen, die in Meereisalgorithmen benutzt werden. Die wichtigsten EinfluÂ§grÃ¶Â sind hier 

die VerÃ¤nderunge von Kristallstruktur, SalinitÃ¤ und freiem Wasseranteil in einer sich ak- 

kumulierenden Schneeschicht. Damit kÃ¶nnte AtmosphÃ¤ren und OberflÃ¤cheneffekt fÃ¼ 

Mikrowellenalgorithmen besser getrennt und quantifiziert werden. 





A Anhang 

A.1 Modellierte Effekte von Wasserdan~pf und Wolken auf PR, G R  und 

Meereiskonzentrationen 

111 Tab. A-1.1 sind IConzentrationsÃ¤nderu~~gei einjÃ¤hrige Eises (CF), mel~rjÃ¤l~rige Ei- 

ses (CM) sowie der Gesamteiskonzentration (CT) (KASA-Team-Algorithmus) numerisch 

aufgefÃ¼hrt die infolge unterschiedlicher IVasserdampfprofile (A) bzw. durch Temperatur- 

oder Druckeffekte im PR-GR-Parameterraum auftreten (vgl. Abb. 4.4, S. 41). 

Tab. A-1.2 (S. 94) enthÃ¤l die numerischen Effekte von \Volkei~ko~densationsniveau zo, 

Wolkenhohe hc und des F'lÃ¼ssig~vassergehalte LWC. Dies entspricht den Endpunkten der 

vom Tiepoint offel~en Ozeans ausgehenden modellierten Kurven in Abb. 4.5a U. b (S. 43). 

Der mittlere Teil von Tab. A-1.2 entliÃ¤l die Effekte fÃ¼ einjÃ¤hrige Eis, der untere Teil die 

fÃ¼ mehrjÃ¤l~rige Eis. 

Tabelle A-1 .I: A4odellierte Effekte von Wasserdampfprofil (A = 1 . . . 7  fÃ¼ W 2 2 kg/1n2 
bz~v. 11 l<g/m2) sowie die natiirliche~l Effekte von Temperatur und Druck (T, P )  (unter 
A u s s c l ~ l u ~  von Wasserdan~pf) fÃ¼ drei verschiedene extreme OberflÃ¤che (offenes Wasser 
(OJV), ei~~jÃ¤hrige Eis (FIT)  und n~ehrjÃ¤hrige Eis (MI')) im Weddellmeer. dPR und dGR 
sind dime~~sionslos. die Ivleereislco~~zentrationen dCt (berechnet mit dem NASA-Team- 
Algorithmus) i11 % (vgl. Abb, 4.4,  5'. 41). 

' Absolutbetrag des  geineznsamen Ef fek tes  



Tabelle A-1.2: Modellierte Effekte von Wolken mit LWP = 500 g/m2 (ohne Wasserdampfef- 
fekt) fÃ¼ eine gegebene Wolkenbasis 20 [m], eine \VolkenhÃ–h hc [m] und einen FlÃ¼ssigwassergel~al 
LWC [g/m3] und jeweils eine kalte (erster Wert)  und eine warme AtmosphÃ¤r (zweiter W e r t )  
(vgl. Abb. 4.5a U .  b, S, 43). Berechnet werden dC, (NASA-Team-Algoritl~mus) in % fÃ¼ ver- 
schiedene extren~e Oberf fÃ¤cl~ei  (OW - oberer Teil, F Y  - mittlerer Teil und MY -- unterer Teil) 
im Weddellmeer, dPR und dGR sind dimensionslos. Die Zeile ,,E~eddellmeerii gibt Mittelwerte 
der Ef fekte  natÃ¼rliche Wolke11 mit LWP = 500 g /m2 Ã¼be dem jeweiligen Oberffachentyp an. 

Weddellmeer 

100 1000 0.500 
" 1500 0.333 
" 2000 0.250 
" 2500 0.200 
" 5000 0.100 

2000 1000 0.500 
" 1500 0.333 
" 2000 0.250 
" 2500 0.200 
" 5000 0.100 

Weddellmeer 

Weddellmeer 



A.2 Standardfehler bei der Regression von Meereiskonzentrationen 
mit dem Wolkenwasserweg LWP und dem Gesamtwasserdampfge- 
halt W 

z u r  Aufstellung von Korrekturfunktionen werden Regressionen zwischen IVolken~vasser- 

weg LTVP bzw. Gesamtwasserdampfgehalt TV (aus Radioso~~denaufstiegen von F.S. Polar- 

s t e ~ n )  und der Meereiskonzentration CF, CM oder CT (berechnet mit dem NASA-Team- 

Algorithmus aus modeilierten Helligkeitstemperaturen; vgl. Abb. 4.6a U. b und 4.9a U. b) 

durchgefÃ¼hrt Wegen der in Kap. 4.2 beschriebenen Effekte tritt  eine Streuung der Punkte 

auf, Der resultierende Bereich des RBIS-Fehlers (%) ist fiir das SMMR- und das SSMII- 

Radiometer in Tab. A-2.1 aufgefÃ¼hrt berechnet mit den globalen Tiepoints fÃ¼ die Xord- 

hemisphÃ¤r (Tab. 3.2). Die Wahl des Regressionsmodells wird in Abb. A-2.1 erlÃ¤utert FÃ¼ 

einen OberflÃ¤chenty (FY50 MY50) ist beispielhaft die VerÃ¤nderun von RblS-Fehler und 

relativer erklÃ¤rte Varianz B der Regression fÃ¼ die folgenden Regressionsmodelle darge- 

stellt. Eine P a ~ a m e t e r a n z ~ h l  von 2 in der Polynomialregressionsgleichung A-2.1 entspricllt 

Tabelle A-2.1: Resultierender Bereich der RMS-Fehler (%) bei der Regression von 
einjÃ¤hriger (CF), mehrjÃ¤lzriger (CM) und totaler Meerekl<onzentration (CT) nach dem 
NASA-Team-Algorithmus mit den atmosphÃ¤riscl~e Variablen Gesamtwasserdampfgel~alt 
(W), Wolkenwasserweg (LWP) sowie LWP inklusive vor11a.ndenem L41 (W+ LVirP), die 
aus Radiosondenmessungen stammen. Die I<onzentrationsÃ¤nderunge wurden fÃ¼ globale 
NordhemisphÃ¤re~l-Tiepoi~lt fÃ¼ das SMMR- sowie fÃ¼ das SSM/I-Radiometer modelliert. 

Konzentration RegressionsmodelI W: R M S + , %  

CF, CM 
CT 

quadratisch 
quadratisch 

CF, CM 
CT 

exponential 
quadratisch 

CF, CM exponential 0.6 - 1.1 0.4 - 1 .1  
CT quadratisch 0.2 - 0.5 0.1  - 0.9 

Abhtingzg u m  Konzentration und Zusammen8etzung der einzelnen OberflÃ¤chentype ( F Y ,  MY, OW) .  



2 3 4 5 

Anzahl Parameter 

Abb. A-2.1: Beispiel fÃ¼ das Verhalten von RMS-Standardfehler (%) (gestrichelt) und 
relativer erklÃ¤rte Varianz 3 (5%) (durchgezogen) bei der Regressjon von LWP mit C M  
(links) und W mit C F  (rechts) fÃ¼ unterschiedliche Regressionsn~odelle (s. Text). 

einer linearen Regression, 3 einer quadratiscl~e~x usw.: 

4 

Polynomialregression: Cj = T O  + ~i . Paim 
i = l  

FÃ¼ Cj wird CF,  CM bzw. C T  eingesetzt, die T ;  sind Regressionskoeffiziente~x, und als 

atmosphÃ¤rische Parameter Patm wird entweder LWP oder W verwendet. Die mit einem 

Kreuz in Abb. A-2.1 bei LWP-CM dargestellten Werte wurden durch Exponentialregres- 

sion erhalten: 

Exponentialregression: C. .I - - T. + T l  , -~2,Patm (A-2.2) 

Eine Exponentialregression paBt die Kurven fÃ¼ LWP-CM und LWP-Cl? mit geringerem 

RMS-Fehler und hÃ¶here erklÃ¤rte Varianz an als eine quadratische Regression, obwohl 

ebenfalls nur 3 Parameter benÃ¶tig werden. Eine weitere ErhÃ¶hun der Parameteranzahl 

auf 4 oder 5 fÃ¼hr zu keiner weiteren Regressionsverbesserung. Die Regressionen W-CF 

bzw. W-CM zeigen bei 3 Polynomialparametern nur wenig Verbesserung im RMS-Fehler 

gegenÃ¼be 2 Parametern. aber B steigt noch an. Ein Ã¤hnliche Verhalten zeigt sich fÃ¼ 

die Regressionen LWP-CT und \V-CT, weshalb auch dort das quadratische Modell ange- 

wandt wird. 



A.3 Numerische Koeffizienten der Eiskonzentrationsanderungen mit  at-  

mosparischen Parametern 

A.3.1 Wolkenwassei-weg LWP 

F Ã ¼  die Korrektur der mit dem NASA-Team-Algorithmus abgeleiteten I<o~~zentrationen 

ei~ljahrigen Eises (CF), mehrjÃ¤hrige Eises (CM) und der Gesamtkonzentration (CT) um 

die Effekte des I4~olken~vasser~veges LI41P (Kap. 5.4 und 5.6) werden die folge~lden drei 

Exponeiltial- bzw. Polynomialregressionsglcichu~~ge~~ benutzt: 

Die Regressionskoeffizie~~te~~ ro, r1 und r2 werden jeweils fÃ¼ Ensembles von OberflÃ¤chen 

zustÃ¤nde berechnet, z.B. nur fÃ¼ Mischungen von offeilem Wasser (OW) und einjÃ¤hrigen 

Eis (EY), oder nur fÃ¼ einjÃ¤llrige und mehrjÃ¤hrige Eis (MY). Durch F,xpoi~e~~tialregres- 

sion bzw. Polynomialregression 2. oder 3. Grades werden die ri (i = 0 .  . .2) a.us Gl. A-3.1 

bis A-3.3 fÃ¼ vorgegebene I<onzentratio~~en C j  (CF', CM oder CT) bestimmt: 

Die numerischeil Werte der resultierenden rik sind fÃ¼ die I<o~~zentration einjÃ¤hrige Eises 

in Tab. A-3.1 fÃ¼ verschiedene Kombinationen von OberflÃ¤chentype aufgefÃ¼hrt fÃ¼ die 

Konzentrat io~~ mehrjÃ¤hrige Eises in Tab. A-3.2 und fÃ¼ die Gesamteiskol~zentration in 

Tab. !L-3.3. 



Tabelle A-3.1: Regressionskoeffiziente~~ bei der Bestimnlung der Koeffizienten T; (Gl. 
A-3.1) fÃ¼ die Konzentration ei11ja.hrigen Eises (CF). Diese sind abhÃ¤ngi vom Eisbe- 
deckungsgrad und dem gewalllten Ensemble von Oberf?Ã¤chentype (s. auch Tab. 4.1 sowie 
Abb. 4.6a, 4 . 6 ~  und 4.7a) und wurden abgeleitet fÃ¼ das Weddellmeer unter BerÃ¼cksichti 
gung des Wasserdampfeffelites (WtLWP). 

0 berflÃ¤chen Konz. Regr.- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
typen ~ Y P  TO, TI, fi sowie Parameteranzahl 

FY . . .  0 W  CF Exp. Poly. (4)) Poly. (4), Exp. (3) 

F Y  . . .  M Y b  C F Exp. Poly. (4), Poly. (4), Poly. (3) 

FY . . .  MY C F Exp. Poly. (4), Poly. (4), Exp. (3) 

7-0;c~ = 164.89129, -0.35651, -2.08549 10T3, 3.04423. 10-5 

TI;,CF = -164.79416, 1.35680, 2.08659 10V3, -3.04938 10 -~  
 CF = 1.20554. 1oW3, -4.07007 10-~, -7.18357. 10-2 

MY=O%, * FY=MY und OW=0 . . .  100%, OW=O% 



Tabelle A-3.2: Regressionslroeffizienten bei der Bestimmung der Koeffizienten r ,  (Gl. 
A-3.2) fÃ¼ die Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises (CM). Diese sind abhÃ¤ngi vom Eisbe- 
decliungsgrad und dem gewÃ¤l~lte Ensemble von 0berflÃ¤.chentype (s. auch Ta.b. 4.1 sowie 
Abb. 4.6b, 4.6d und 4.7b) und wurden abgeleitet fÃ¼ das Weddellmeer unter Berucksich- 
tigung des Wasserdampfeffektes (W+LWP). 

OberflÃ¤chen Konz. Regr.- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
typen ~ Y P  "0 ,  T I ,  7-2 sowie Parameteranzahl 

MY . . .  O W a  CM Exp. Poly. (4), Poly. (4), Poly. (4) 

~ - 0 i . c ~  = -88.90927, 0.32598, -3.13201 . 10V4, 2.07935. 1oW7 
T U C M  = 89.02567, 0.67249, 3.13906. lOU4, -2.10058 loP7 

r z i , c ~  = 1.59201. 10 -~ ,  -4.60071 . 10V6, 2.01072 10 -~ ,  -5.76928. 10-'' 

MY . . .  F Y b  CM Exp. Poly. (4), Poly. (4) ,  Poly. (3)  

MY . . .  F Y c  CM Exp. Poly. (4), Poly. (4), Exp. (3) 

F Y = 0 % ,  M Y = F Y  und O W = 0  . . .  l 0 0 % ,  c ' O W = O %  



Tabelle A-3.3: Regressionskoefiziei~ten bei der Bestimmung der Koeffizienten 5 (Gl, 
A-3.3) fiir die G e s a n ~ t e i s l ~ o ~ ~ z c ~ ~ t r a t i o n  (CT). Diese sind abhÃ¤ngi vom Eisbeclrungsgrad 
und dem gewÃ¤lllte Ensemble von OberflÃ¤chentype ('s. auch Tab. 4.2 sowie Abb. 4.8) und 
wurden abgeleitet fiir das Weddellmeer unter Beri icksicht ipg des Wasserdampfeffektes 
(W+LWP). 

OberflÃ¤chen Konz. R.egr.- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
tY pen ^YP 7'0, "1, r2 sowie Parameteranzahl 

F Y . . . O W "  C T  Poly. (3) Poly. (4), Poly. (4), Poly. (4) 

MY . . .  O W b  C T  Poly. (3) Poly. (4), Poly. (4), Poly. (4) 

~ 0 i . c ~  = 0.20189, 0.99803, 1.69216 1oW6, -6.94772 10~' '  
~ i i , c i  = 2.81158. 10-', -3.60090 10V4, 3.86096 1oW7, 5.03978 10-'' 

7'2i,CT = -6.13164. 1 0 - ~ ,  6.94211 10-', -2.17420. 10-1Â° -1.15582 10Wi4 

FY . . .  MYc C T  Poly. (3) Poly. (4), Poly. (4), Poly. (3) 

FY . . .  M Y d  C T  Poly. (3) Poly. (4), Poly. (4), Poly. (4) 

r o i , ~ ~  = 100.02121, 2.20986 IO-~,  1.67169 1 O V 6  -2.08811 10W9 
XCT = -3.98216. 10V3, 1.44405 1oW4, -7.66507. 1oW8, 3.09793.10-'' 
r2;CT = 4.14358. 1oV6, -6.61135. 10V8, 2.13657. 1 0 ~ ' ~  3.05105. 10-l4 

M Y = O % ,  FY=O%,  F I z = M Y  und 0 W = 0  . . .  100%. OW=O% 



A.3.2 Gesamtwasserdampfgeha l t  W 

F Ã ¼  wolkenfreie FÃ¤ll (LWP = 0 kg/m2 bei Radiosondenaufstiegen bzw. LWP < 0 kg/m2 

bei der Differenzmethode zur LWP-Ableitung Ã¼be Meereis) wird eine Korrektur der 

NASA-Team-Meereiskonzentrationen nur um die Effekte des Gesamtwasserdampfgehaltes 

W vorgenommen (Kap. 5.4 und 5.6). Folgende quadratische Regressionsgleichung wird 

dazu benutzt: 

Cj  = ro,C, + 7-I,C, W + 7 - 2 , ~ ,  . W 2 (A-3.5) 

Analog zu Kap. A.3.l werden die Koeffizienten T; (i = 0 . .  .2) durch quadratische Regres- 

sion bestimmt. FÃ¼ unterschiedliche OberflÃ¤chenensemble sind die Regressionskoeffizien- 

teil rA fÃ¼ CF. CM und C T  in den folgenden Tabellen A-3.4, A-3.5 und A-3.6 aufgefÃ¼hrt 

Tabe l le  A-3.4: Regressionslioeffizienten bei der Bestimmung der Koeffizienten r; (Gl. 
A-3.5) fÃ¼ die Konzentration einjÃ¤hrige Eises (CF). Diese sind abhÃ¤ngi vom Eisbe- 
deckungsgrad und dem gewÃ¤hlte Ensemble von OberfiÃ¤chentype (s. auch Tab. 4.1 sowie 
Abb. 4.9a, 4 . 9 ~  und 4.10a) und wurden abgeleitet im Weddellmeer fiir den Wasserda,mpf- 
effek t . 

OberflÃ¤chen Konz. Regr .- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
typen tYP "0, TI, 7-2 sowie Parameteranzahl 

F Y  . . .  O W "  C F Poly. (3) Poly. (3), Poly. (3), Poly. (3) 

TO,,CF = 1.28011 1oW4, 1.00003, -1.27045 10-' 
= 0.43346, 5.17282. IO-~ ,  1.23276. 

T2i , cF  = 2.21466. I O - ~ :  -2.25666. I O - ~ ,  -4.02245, 10-7 

FY . . .  M Y b  C F Poly. (3) Poly. (3), Poly. (3), Poly. (3) 

FY . . .  M Y c  CF Poly. (3) Poly, (3), Poly. (3), Poly. (3) 

b F Y = M Y  und O W = 0  . . .  100%, ' O W = 0 %  



Tabelle A-3.5: Regressionsl~oeffizienten bei der Bestimmung der Koeffizienten T; (Gl. 
A-3.5) fÃ¼ die Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises (CM). Diese sind abhÃ¤ngi vom Eisbe- 
deckungsgrad und dem gewÃ¤,hlte Ensemble von OberflÃ¤chentype (s. auch Tab. 4.1 sowie 
Abb. 4.9b, 4.9d und 4.10b) und wurden abgeleitet im Weddellmeer fÃ¼ den Wasserdampf- 
effek t . 

OberflÃ¤chen Konz. Regr.- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
typen ~ Y P  TO, TI, TZ sowie Parameteranzahl 

MY . . .  O W a  CM Poly. (3) Poly. (3), poly. (3), poly. (3) 

MY . . .  F Y ~  CM poly. (3) poly. (3), poly. (3), poly. (3) 

TO;,CM = -0.19786, 1.00653, -4.24048- 1 0 - ~  

T~;,CM = 0.22442, -5.55439 - 10V3, 3.25159 - 1 0 - ~  
T2;CM = -6.85266 1oW3, -3.37226 10 -~ ,  5.58922 10-' 

MY . . .  F Y c  CM Poly. (-3) Poly. (3), Poly. (3), Poly. (3) 

F Y = 0 % ,  MY=FY und OW=0 . . .  100%, OW=0% 



Tabelle A-3.6: Regressiouslcoeffizien ten bei der Bestinlniung der Koeffizienten T ;  (Gl. 
A-3.5) fÃ¼ die Gesamteiskonze~~tration (CT).  Diese sind abhÃ¤,~~gi vom Eisbec1cungsgra.d 
und dem gewiihlten Ensemble von OberffÃ¤chentype (s. auch Tab. 4.2 sowie Abb.  4.11) 
und wurden a,bgeleitet im Weddellmeer fÃ¼ den Wasserdampfeffekt. 

OberflÃ¤chen Konz. Regr.- Regressionstyp fÃ¼ die Koeffizienten 
typen ~ Y P  "0 ,  T I ,  7-2 sowie Parameteranzahl 

FY . . .  O W a  C T  Poly. (3) Poly. (3), Poly. (3) ,  Poly. (3) 

FY . . .  MY CT Poly. (3) Poly. (3) ,  Poly. (3) ,  Poly. (3) 

FY . . .  MY CT Poly. (3)  Poly. (3 ) ,  poly. (3) ,  Poly. (3) 

M Y = O % ,  * F Y = O % ,  FY=MY und O W = 0  . . .  100%, 0 1 7 = 0 %  





Symbolverzeichnis 

Konsta,nten im WolkentrÃ¶pfchenspektru 

Regressionskoeffizienten 

spezifische WÃ¤rmekapazitÃ bei konstantem Druck 

Zeitintervall 

Dampfdruck 

relative Feuchte 

numerische Koeffizienten fÃ¼ C F  

Schwerebeschleunigung 

Niveau innerhalb einer Wolke 

Vertikalerstreckung einer Wolke 

Wolkenabsorptionskoeffizient 

numerische Koeffizienten fÃ¼ CM 

Brechungsindex 

GrÃ¶Â§enspektr von WolkentrÃ¶pfche 

Luftdruck 

Luftdruck am Boden 

spezifische Feuchte 

spezifische Bodenfeuchte 

Radius 

Modalradius im WolkentrÃ¶pfcl~enspektru 

Regressionskoeffizienten 

Regressionskoeffizienten der Regressionskoeffizienten 

spektrales ReflexionsvermÃ¶ge 

Fresnel'sche Reflektionskoeffizienten 

Windgeschwindigkeit an1 Boden 

geometrische HÃ¶h 

I<ondensationsniveau 

relative erklÃ¤rt Varianz 

.&nderung der relativen erklÃ¤rte Varianz 

systematischer Fehler 

Konzentration (CF, CM oder CT) 
Konzentration einjÃ¤hrige Eises 

Konzentration mehrjÃ¤hrige Eises 

Kohlendioxid 



C T  

cw 
D 

EFOV 

&Y 

GR 

H z 0  
f 

LWC 

LW P 
N 

0 2 

0 3  

pÃ£t 

P R  
R 

RMS 
ARMS 

T 

T T ,  Tl 
T a  
Tezt 

Ts 
TB 

TB,I 

V/H 
W 

totale Eiskonzentration 

Konzentration offenen Wassers 

Diskriminante fÃ¼ C F  und CM 
effektives Radiometerblickfeld (effective field of view) 

Bruchteil mehrjÃ¤hrige Eises 

GradientverhÃ¤ltni (gradient ratio) 

Wasserdampf 

spezifische VerdampfungswÃ¤rm 

Flussigwassergehalt (liquid water content) 

FlÃ¼ssigwasserwe (liquid water path) 

HÃ¤ufigkei 

Sauerstoff 

Ozon 

atmosphÃ¤rische Parameter (W oder LWP) 

PolarisationsverhÃ¤ltni (polarization ratio) 

Korrelationskoeffizient 

Standardfehler (root mean square) 

Ã„nderun des Standardfehlers 

absolute Temperatur 

Helligkeitstemperatur der auf- bzw. abwÃ¤rt emittierten Strahlung 

Lufttemperatur 

Helligkeitsternperatur der extraterrestrischen Strahlung 

OberflÃ¤chentemperatu 

Helligkeitstemperatur 

Helligkeitstemperatur bei 100 % Eisbedeckung 

vertikale oder horizontale Polarisation 

Gesamtwasserdampfgehalt 

Konstanten im WolkentrÃ¶pfchenspektru 

Eindringtiefe 

spektrales EmissionsvermÃ¶ge 

DielektrizitÃ¤tszah 

Real- und ImaginÃ¤rtei von eT 

Celsius-Temperatur 

Volumenabsorptionskoeffizient 

Exponent der Feuchteverteilung 

Frequenz 



Ludolf 'sche Zahl 

Dichte der Luft 

Wasserdampfdichte (absolute Feuchte) 

Standardabweichung 

bistatischer Streukoeffizient 

optische Dicke 

Azimutwinkel 

trockenadiabatischer Temperaturgradient 

pseudoadiabatischer Temperaturgradient 

Zenitwinkel 

Brewster-Winkel 

Summationsoperator 

TransmissivitÃ¤ der AtmosphÃ¤r 

AbkÃ¼rzunge 

a.m. ante meridiem (vormittags) 

p.m. post meridiem (nachmittags) 

PSu practical salinity unit 

AVHRR Advanced Very High Resolution Radiometer 

AWI Alfred-Wegener-Institut 

CD-ROM Compact Disc - Read Only Memory 

DMSP Defense Meteorological Satellite Program 

EOS Earth Observing System 

ESA European Space Agency 

ESMR Electrically Scanning Microwave Radiomet,er 



F.S. 

FY 

GMT 

IR 

LST 

METOP 

MIMR 

MY 

NASA 

NH 
NOAA 

NSIDC 

OLS 

ow 
RADARSAT 

RS 

S AR 

S H 

SMMR 

SSM/I 

SY 

TIROS 

UKMO 

us 
WMO 

WWGS 

Forschungsschiff 

First-year ice 

Greenwich Mean Time 

Infrarot 

Local Solar Time 

Meteorological Operational Satellite 

Multifrequency Imaging Microwave Radiometer 

Multiyear ice 

National Aeronautics and Space Administration 

NordheinisphÃ¤r 

National Oceanic and Atmospheric Administration 

National Snow and Ice D a t a  Center 

Operational Linescan System 

Open water 

R a d a r  Satellite 

Radiosonde 

Synthetic Aperture Radar  

SÃ¼dhemisphÃ¤ 

Scanning Multichannel Microwave Radiometer 

Special Sensor Microwave/Imager 

Second-year ice 

Television and Infrared 0 bserving Satellite 

United Kingdom Meteorological Office 

United States of America 

World Meteorological Organisation 

Winter Weddell Gyre Study 
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